






































Simulation der 1 80/ 16 O -Zrsammensetzung
von atmosphärischem Sauerstoff
Diplomarbeit






Als Diplomarbeit angenommen von der
Fakultät für Physik der Universität Tübingen
aufgrund der Gutachten von Herrn Dr. Martin Heimann
und Herrn Prof. Dr. Gtinter Staudt
Tübingen, den l}.Maru 1997
Prof. Dr. K.H. Gaukler
(Vorsitzender des Prüfungsausschusses)
Zusammenfassung
Massenspektrometrische Untersuchungen ergeben, daß das Isotopenverhältnis 180/160
von Sauerstoff in der Luft (O) größer als das von Sauerstoff in den Wassermolekülen
(HzO) des Ozeans ist. Dieser Unterschied wird als Dole-Effekt bezeichnet. Seine Größe
beträgt 23.5%o [Kroopnick und Craig, 1972].Innerhalb der Meßgenauigkeit ist sie global
einheitlich und weist keine jahreszeitlichen Schwankungen auf. Der Wert des Dole-
Effektes spiegelt den Grad der Anreicherung des schweren Sauerstoffisotopes 180 in der
Luft gegenüber dem Ozean wider, der sich in einem dynamischen Gleichgewicht des
Klimasystems einstellt. Die Anreicherung von 18O *ird durch die Fraktionierungen der
Isotope während der Transport- und Austauschprozesse des Sauerstoffs zwischen Atmo-
sphåire, Hydrosphäre, ozeanischer und terrestrischer Biosphåire hervorgerufen. Dabei
spielen die Isotopenfraktionierungen, die bei der Produktion und beim Verbrauch von
Sauerstoffin der Ozean- und in der Landbiosphäre auftreten, eine wesentliche Rolle.
Für eine Abschätzung der Größe des Dole-Effektes wurde der Umsatz von Sauerstoff
innerhalb des Klimasystems unter Benicksichtigung der damit verbundenen Isotopen-
fraktionierungen global bilanziert. Die Berechnungen wurden mit Hilfe von numeri-
schen Simulationsmodellen der Atmosph?ire, der Ozean- und der Landbiosphäre
durchgefrihrt. Der sich aus den Simulationen ergebende Dole-Effekt stimmt gut mit dem
gemessenen Wert überein. Es zeigt sich, daß seine Größe vor allem vom Verhältnis der
biologischen Produktion zwischen mariner und terrestrischer Biosphäre abhängig ist.
Mit Hilfe eines dreidimensionalen Transportmodells der Atmosphäre wurden die räumli-
chen und zeitlichen Änderungen des Isotopenverhältnisses von Sauerstoff in der Luft
simuliert. Obwohl der Sauerstoff, der aus der Landbiosphäre in die Atmosphäre gelangt,
große Unterschiede in seiner Isotopenzusammensetzung sowohl über das Jahr hinweg
als auch zwischen verschiedenen Orten aufweist, findet man in der Atmosphäre nur noch
sehr kleine Schwankungen im Isotopenverhältnis. Das resultiert zum einen aus der
schnellen Durchmischung der Luft in der allgemeinen Zirkulation, zum anderen aus den
verglichen mit einem atmosphärischen Gesamtgehalt von 1019 Mol Sauerstoff relativ
kleinen Umsatzraten von 1015 Mol Sauerstoff pro Jahr. Abweichungen in der berechne-
ten Größenordnung kann man mit der derzeit erreichbaren Meßgenauigkeit von massen-
spektromefrischen Apparaten noch nicht nachweisen.
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1.1. Zielsetzung der Arbeit
Die - oftmals besorgte - Frage "Wie wird das Wetter morgen?" wurde im Laufe unseres
Jahrhunderts zunehmend durch die vielleicht noch besorgtere Frage "Welches Klima
werden wir auf unserem Planeten übermorgen haben?" abgelöst. Für Fragen dieser Art
sorgt vor allem die in diesem Jatrhundert beobachtete Erwåirmung der Erdatmosphäre
(,.global warming"). Sie ist mit großer Wahrscheinlichkeit auf den durch den Menschen
verursachten Anstieg der Konzentration von Treibhausgasen in der Luft zurückzuführen
[Hegerl et al., lgg7], So liegt beispielsweise die Kohlendioxidkonzentration durch die
Verbrennung fossiler Energieträger und das Abholzen riesiger Waldflächen heute mehr
als 25Vo über dem vorindusriellen Wert. Die Erhöhung der Kohlendioxidkonzentration
macht sich in Messungen dramatisch bemerkbar [Keeling et al., 1989].
Es geht also nicht mehr darum, ob der Mensch das Klima beeinflußt. Die zentrale Frage
lautet inzwischen vielmehr, wie das Klimasystem auf die vom Menschen verursachten
Veråinderungen reagieren wird. Um das beurteilen zu können, muß man möglichst genau
wissen, wie das Klimasystem ungestört funktioniert, denn nur dann kann man die Aus-
wirkungen der anthropogenen Einflüsse auf ein so komplexes System wie das Klima
abschätzen.
Das Klimasystem unterteilt man im allgemeinen in die Atmosphåire, die Kryosphäre
(Schnee und Eis), die Hydrosphåire (Wasser) und die Biosphäre. Die verschiedenen
Komponenten stehen über den Austausch von Energie und Impuls miteinander in'Wech-
selwirkung. Zwischen ihnen zirkulieren aber auch Stoffe, vor allem Wasser, Kohlenstoff
und Sauerstoff. Weil der Austausch dieser Stoffe eine wichtige Rolle im Klimasystem
spielt, faßt man ihn unter dem Begriff giobale Stoffkreisläufe zusammen'
Da kein zweites Klima zur Verfügung steht, um damit Experimente durchzuführen,
bleibt man bei seinem Studium auf indirekte Vorgehensweisen beschr2inkt. Dabei bietet
sich an, das Klimasystem und seine Komponenten mit Hilfe von numerischen Modellen
auf verschiedenen Raum- und Zeitskalen zu simulieren. Eine andere Möglichkeit besteht
darin, die Variationen des Klimasystems im Laufe der Erdgeschichte zu analysieren, die
aus paläoklimatischen Untersuchungen rekonstruiert werden können. In beiden Fällen
haben sich Isotope als wichtige Hilfsmittel erwiesen.
Isotope sind chemisch identische Atome, die sich aufgrund einer unterschiedlichen Neu-
tronenzahl im Atomkern in ihrer Masse voneinander unterscheiden. Durch ihre größere
Masse sind die schweren Isotope bei physikalischen und chemischen Prozessen gegen-
J
über den leichten Isotopen des gleichen Elementes behindert. Auch beim Durchgang
durch belebte Materie sind die schweren Isotope im Nachteil. Deswegen finden bei Pha-
senübergåingen, bei chemischen Reaktionen und bei biologischen Vorgängen oft Ver-
schiebungen in den Isotopenhäufigkeiten der beteiligten Stoffe statt. Die Stärke der
Fraktionierung, d.h. Trennung, der Isotope während dieser Prozesse ist von der relativen
Massendifferenz der beteiligten Isotope abhängig. Sie nimmt zu, je größer die Massen-
unterschiede sind und je leichter das betreffende Element ist.
Die Isotopenfraktionierung hängt außerdem von den äußeren Gegebenheiten wie Druck,
Luftfeuchtigkeit und Temperatur ab. Deshalb kann das trsotopenverhältnis eines Stoffes
Rückschlüsse auf die Bedingungen, die während des Fraktionierungsprozesses
geherrscht haben, zulassen. So ist es möglich, anhand von Bohrkemen aus dem Eis oder
aus Sedimenten über die in ihnen gespeicherten Isotope Hinweise auf klimatische
Zustände vergangener Zeiten zu erhalten.
Bei numerischen Klimasimulationen ergeben sich oft dadurch Schwierigkeiten, daß man
die gespeicherten Mengen und die Umsatzraten der Stoffe in den Kreisläufen auf einer
globalen Skala nur schätzen kann. Auch hier kann man durch die Einbeziehung der Iso-
topenphysik zusätzliche Informationen gewinnen. Die beim Stoffaustausch auffretenden
Fraktionierungen der Isotope werden in die Modelle, von denen ursprünglich keines für
die Simulation von Isotopenverhältnissen erstellt worden war, integriert. Auf diese
'Weise erhält man unabhängige Parameter, mit deren Hilfe die Konsistenz von einzelnen
Modellen, aber auch von Kombinationen verschiedener Modelle überpnift werden kann.
Die beiden Beispiele zeigen, weshalb die Untersuchung der Isotope von 'Wasserstoff,
Kohlenstoff und Sauerstoff im Klimasystem und seinen globalen Stoffkreisläufen so
wichtig ist. Die stabilen Isotope des Sauerstoffes,l6o, 17O und 180, sind von besonderer
Bedeutung, denn sie bilden das in der Erdkruste verbreitetste Element. Es spielt in der
Hydrosphåire, in der Atmosphäre sowie bei allen biologischen Prozessen eine große
Rolle.
Da 17O nur einen geringen Teil der Gesamtmenge von Sauerstoff ausmacht, beschränkt
man sich meist auf die Betrachtung der beiden häufigsten Isotope, 160 und 18O. Si.
kommen in einem Verhältnis von etwa 500 : 1 vor. In dieser A¡beit soll es um die natür-
lichen Schwankungen im Isotopenverhältnis 180/160 gehen. Als Einfrihrung in die Pro-
blematik soll zunächst ein sogenanntes "Mikrokosmos"-Experiment vorgestellt werden.
Es verdeutlicht, daß das Isotopenverhältnis von 02 im wesentlichen durch biologische
Vorgåinge bestimmt wird.
Abbildung l.I zeigt "Mikrokosmos"-Experimente, die von Guy et al. [1993] durchge-
führt wurden, um Atmosphären zu untersuchen, die sich in geschlossenen Reaktionsge-
fåißen durch biologische Aktivität entwickeln. Im "Mikrokosmos"-Gefäß befinden sich
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Abbildung f .i: "Mik¡okosmos'LExperimeírÊmitAsparagus-7.el\en in Nährlösung in einem geschlossenen Reaktions'
gefåiß, aus: [GuY et al., 1993].
Links: Messung der O2-Konzentration in der NÍih¡lösung mit einer Sauerstoffelektrode, gegen die
Zeit aufgeragen. Die O2-Konzentralion eneicht nach etwa 60 min. einen Gleichgewichtszustand.
Proben zur Isotopenanalyse wurden zu verschieden en 7,elæn entnoûlmen.
Rechts: Ergebnisse der Isotopenanalyse aus 6 Experimenten. Die Änderung des 18O/l6O-Ve¡häluris'
ses von 02 gegenüber dem des H2O der Nährlösung ist gegen dieZeit aufgetragen. Zeitachse ist die
O2-Austausctueit (Gleichgewichtskonzentration / Produktionsrat€, 20-60 min. je nach Experiment).
Links ist die mit einer Sauerstoffelektrode gemessene O2-Konzentration in der Lösung
aufgetragen. Am Anfang nimmt die O2-Konzentration schnell zu. Niach etwa 60 min
erreicht sie einen Gleichgewichtszustand und ändert sich nicht mehr. Der Anordnung
entnimmt man zu verschiedenen Zeiten O2-Proben und analysiert ihren Isotopengehalt.
Rechts ist die isotopische Zusammensetzung des 02 aus 6 verschiedenen Experimenten
in Abhängigkeit von der Zeitaufgetragen. Offensichtlich erreicht auch das 180/16O-Ver-
hältnis des 02 einen Gleichgewichtszustand. Am Anfang hat es das gleiche Isotopenver-
hältnis wie das Wasser im Reaktionsgef¿iß. Mit der Zeit steigt es auf etvta2l.2%o an, d.h.
r8ç716ç..,2: I.0z1z* 180/I6OH2o, und bieibt konstant.
Dieses Phänomen bezeichnet man als isotopische Kompensation. Bei den Reaktionen,
die 02 im Mikrokosmos produzieren oder verbrauchen, werden die Isotope fraktionien.
Das 18o/16O-Verhälrris des 02 stellt sich im Gleichgewicht darauftrin so ein, daß die
Produktions- und Verbrauchsraten frir die einzelnen Isotope jeweils gleich sind.
Einen solchen Effekt findet man nicht nur in Mikrokosmos-Experimenten, sondem auch
in der Atmosphäre. Bei massenspektrometrischen Untersuchungen stellt man fest, daß
das Isotopenverhältnis 180/160 von Sauerstoff in der Luft (O) größer als das von Sauer-
stoff in den Wassermolelailen (HzO) des Ozeans ist. Dieser Unterschied wird als Dole-
Effekt bezeichnet fDole, 1935]. Seine Größe wird allgemein mit 23.5%o angegeben
[Kroopnick und Craig, 1972]. Das bedeutet, daß der Sauerstoff in der Atmosphäre
23.S%omehr 18O als der Sauerstoff im Ozeanwasser enthält.
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Dieser Wert ist in der gesamten Atmosphäre und über das ganze Jahr hinweg innerhalb
der Meßgenauigkeit konstant. Der Dole-Effekt stellt also eine räumliche und zeitliche
Integration über den globalen Sauerstoffkreislauf dar. 'Wenn man für alle Transport- und
Austauschvorgänge des Sauerstoffes innerhalb und zwischen den daran beteiligten Kom-
ponenten des Klimasystems (Atmosphäre, Hydrosphäre und Biosphäre) die jeweils
dabei auftretenden Isotopenfraktionierungen benicksichtigt, ergibt sich in der Atmo-
sphåire eine Anreicherung des schweren Sauerstoffisotopes, deren Größe gerade dem
'Wert des Dole-Effektes entspricht.
'Wenn 
man von den anfangs erw¿lhnten anthropogenen Störungen absieht, kann man auf
der in dieser Arbeit betrachteten Zeitskala von Jahren den globalen Sauerstoflkreislauf
als geschlossenes System betrachten. In Analogie zu den Mikrokosmos-Nåihrlösungen
kann man annehmen, daß sich die Atmosphäre in einem dynamischen Gleichgewicht
befindet, und den Dole-Effekt als globale isotopische Kompensation behandetn.
In den bereits existierenden Arbeiten zu diesem Thema wurde der Dole-Effekt stets auf
der Basis globaler Jahresmittelwerte abgeschätzt lBender et a1., 1994; Keeling, 1995].
Dabei stellt man jedoch fest, daß sich die aus Mikrokosmos-Experimenten gewonnenen
Erkenntnisse nicht so einfach auf eine globale Betrachtung übertragen lassen. Das liegt
unter anderem daran, daß die Isotopenfraktionierung von Parametern wie der relativen
Luftfeuchtigkeit und der Temperatur abhålngt, die auf einer globalen Skala beträchtliche
räumliche und zeitliche Schwankungen aufweisen.
Das Ziel dieser Arbeit soll es nun sein, den Dole-Effekt mit Hilfe von numerischen
Simulationsmodellen der Atmosphäre, der marinen und der terrestrischen Biosphäre zu
berechnen. Die Variabilität der genannten Parameter kann auf diese Weise besser benick-
sichtigt werden, als es mit globalen Jahresmittelwerten möglich ist. Außerdem soll die
Verteilung der Sauerstoffisotope in der Luft mit einem 3-dimensionalen Transportmodell
der Atmosphtire nachvollzogen werden.
In Kapitel 2 werden zunächst einmal die für die Arbeit relevanten Definitionen einge-
führt. Die verschiedenen Fraktionierungsprozesse der Sauerstoffisotope werden erläu-
tert. Auf das Verfahren zur Messung des 18o/16o-Verhältnisses wird kurz eingegangen.
Der globale Sauerstoffkreislauf, der Dole-Effekt und die an seiner Entstehung beteiligten
Mechanismen werden ausführlich besprochen. Kapitel 3 gibt einen Überblick über die
Berechnung des globalen Sauerstoffumsatzes. Die frir die jeweiligen Komponenten des
Klimasystems (Atmosphtire,'Wasserkreislauf, Landbiosphåire, Ozean mit Ozeanbio-
sphäre) verwendeten numerischen Simulationsmodelle werden kurz vorgestellt. Die auf
diese Weise gewonnenen Ergebnisse werden in Kapitel 4 beschrieben und mit denen aus
anderen Untersuchungen verglichen. Eine Diskussion der Unsicherheiten in den verwen-
deten Parametern und der Probleme, die sich aus der Vernachlässigung verschiedener
Mechanismen ergeben, schließt sich a¡r. Mit der Zusammenfassung der Resultate und
einem Ausblick auf mögliche Studien mit einem erweiterten Modell, insbesondere auf
einer längeren Zeitskala, wird die Arbeit in Kapitel 5 abgeschlossen.
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1.2. Der Dole-Effekt und seine Entdeckung
Dole und Morita bemerkten 1935 unabhängig voneinander, daß das relative Atomge-
wicht von Sauerstoff in der Luft größer ist als das von Sauerstoff in Wassermolekülen
[Dole, Ig35], [Morita und Titani, 1936]. Den Unterschied im Isotopenverhältnis 180/160
zwischen Sauerstoff in der Luft und im Ozeanwasser bezeichnete man urspninglich als
Dole-Morita-Effekt, heute wird dafür der Begriff Dole-Effekt verwendet. Anfangs konn-
ten weder Dole noch Morita das Zustandekommen eines solchen Phåinomens erkl2iren.
Im Laufe der nächsten.Jahre wu¡den viele der als Ursache des Dole-Effektes vorgeschla-
genen Mechanismen experimentell untersucht. Die Bemühungen waren jedoch lange
Zeit eúolglos, wie im folgenden beschrieben werden soll.
Zunächst ging man der Vermutung nach, eine verstärkte Produktion von 18O durch die
Photosynthese in der Landvegetation würde das schwere Sauerstoffisotop in der Atmo-
sphäre anreichem. Es konnte aber keine wesentliche, mit der Photosynthese verbundene
Fraktionierung des Sauerstoffes festgestellt werden [Ruben et al., 1941], [Dole und
Jenks, 19441.
Danach überprüfte man, ob das schwere Isotop in der Luft zunickbleibt, weil die Boden-
bakterien bei der Atmung bevorzugt 160 aus ihr entfernen. Doch die Messungen der
Fraktionierung der von Bodenbakterien bei der Atmung verbrauchten Luft ergaben, daß
diese zu klein sei, um den Dole-Effekt zu verursachen lDole et al., 1946].
Eine andere Hypothese besagte, daß der Dole-Effekt entsteht, weil unter dem Einfluß
starker Uv-Strahlung in der Stratosphåire ein Isotopenaustausch zwischen 02 und H2O
stattfindet. Experimentell ließ sich jedoch kein nennenswerter isotopischer Austausch
zwischen Sauerstoff und 'Wasserdampf finden [Roake und Dole, 1950].
Rakestraw, Rudd und Dole stellten 1951 fest, daß mit abnehmendem O2-Gehalt der im
Ozean gelöste Sauerstoffisotopisch immer schwerer wird, und schlossen daraus, daß bei
der Atmung ozeanischer Organismen vermehrt der leichte Sauerstoff entfernt wird
[Rakestaw et al., 1951]. Später merkten sie an, daß die aus den Messungen geschätzte
Sttirke der Fraktionierung nicht groß genug sei, um den Dole-Effekt zu erklåiren.
Ein weiterer Mechanismus, der in Frage kam, war der Isotopenaustausch von 02 und
CO2 in der Stratosphålre. Aber Messungen von Dole et al. [1954] an Luftproben aus bis
zu 5I km Höhe ergaben, daß 02 mit zunehmender Höhe in der Atmosphäre isotopisch
nicht schwerer wird, daß also der CO2-O2-Austausch den Dole-Effekt nicht verursachen
kann. Außerdem analysierten sie Bodenluftproben aus vielen Teilen der Erde. Im Isoto-
penverhältnis konnten sie keine Abweichung zwischen den verschiedenen Orten finden.
Sie stellten fest, daß es sich beim Dole-Effekt um eine global einheitliche Größe handelt.
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1956 gingen Lane und Dole der Hypothese erneut nach, die Fraktionierung der Sauer-
stoffisotope bei der Respiration (Atmung) im Ozean würde den Dole-Effekt hervomrfen.
Mit verbesserten massenspektrometrischen Apparaten gelang es ihnen schließlich, dafür
den Nachweis zu führen. Marine Organismen verbrauchen bei der Atmung tatsächlich
(und in der benötigten Größenordnung) bevorzugt 160. In der Luft bleibt mehr 18O
zunick. Eine wichtige Ursache des Dole-Effektes war gefunden [Lane and Dole, 1956].
1972 ermittelten Kroopnick und Craig aus Messungen in La Jolla, Kalifornien, daß die
Größe des Dole-Effektes (23.5+0.1)%o beträgt [Kroopnick und Craig, 1972). Sie konnten
während der gesamten Meßperiode von 10 Monaten keine Schwankungen in diesem
Wert finden. Horibe, Shigehara und Takakuwa gaben nach einer 2ihnlichen Messung
1973 flrlr den Dole-Effekt einen Wert von (23.8t0.06)%o an [Horibe et al., 1973]. Da
Kroopnick und Craig die auch heute noch gebräuchliche Meßmethode zur Bestimmung
von Isotopenverhältnissen benutzten, wird frir den Dole-Effekt meist der von ihnen
gefundene Wert von 23.5%o verwendet.
Viele weitere Untersuchungen machten deutlich, daß der Dole-Effekt nicht durch einen
einzelnen Mechanismus verursacht wird [Dongmann,1974; Kroopnick, 1980; Guy et al.,
1989; Bender, 1990; Thiemens et a1.,1991; Guy et a1., 1993; Kiddon et al., 1993; Yakir
et al., 1994; u.a.l. Er entsteht vielmehr durch das Zusammenwirken von verschiedenen
Fraktionierungsprozessen der Sauerstoffisotope [Bender et al., 1994; Keeling, 1995]. Im
nächsten Kapitel folgen dazu ausftihrlichere Erläuterungen.
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2. Grundlagen
2.1. Definitionen in der Isotopenphysik
IsotopenverhältnÍs
Das Isotopenverhältnis R bezeichnet das Verhältnis der Konzentrationen zweier Isotope




Meist wird aus meßtechnischen Gründen und der Übersichtlichkeit halber bei der
Angabe von Isotopenverhältnissen der sogenannte ô-Wert benutzt. Das ist die relative
Abweichung der isotopischen Zusammensetzung einer Probe (Rp.ou") von einem vorge-
gebenen Standard (Rn"r), ausgedrückt in Promille l%o7 :
ô=1ooo lb#A=1ooo I Rrf
R Probn (2.2)1
R
Für die Messungen der isotopischen Zusammensetzung von Wasser wird als internatio-
nal vereinbarter Standard SMOW (Standard Mean Ocean Water, [Craig, 1961]) benutzt,
ein von der Internationalen Atomenergiebehörde (IAEA) in Wien aufbewahrtes
gemischtes Ozeanwasser. Es hat ein Isotopenverhältnis von [Baertschi, 1976] :
R,so6MOW = Q005.20+ 0.45) . 10-6 (2.3)
Die ô-V/erte von Sauerstoff werden mit ôl80 abgekürzt und mit diesem Standard defi-
niert :
ô''o = looo (Yt*-t)'[Rrro" ') (2.4)
Aus der Benutzung von SMOW als Standard ergibt sich, daß man für Proben von Ozean-
wasser õ-Werte von etwa 0%o feststellt. Ein positiver ô-Wert bedeutet, daß die Probe
mehr l80 enthält, also isotopisch schwerer als der Sauerstoff von Ozeanwasser (SMOW)
ist. SMOV/ ist sowohl für die ôl8o-V/erte von H2O als auch fi.ir die von 02 der Standard.
Dadurch kann man Messungen der beiden Verbindungen direkt miteinander vergleichen.
Das ist von Vorteil, weil der Ozean global nicht nur die größte Menge an Wasser, son-
dern auch, in den Wassermolekülen gebunden, den meisten Sauerstoff enthält, weswegen
er letztlich die Quelle für sämtlichen freien Sauerstoff in der Atmosphäre darstellt.
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Fraktionierungsfaktor :
Bei chemischen Reaktionen oder bei Phasenübergängen gilt für die Fraktionierung von
Isotopen :
Ã¿ = at-n'Rn e.5)
wobei R6 die isotopische Zusammensetzung des Ausgangsstoffes A, Rs die des End-
stoffes B und o(¡-p den Fraktionierungsfaktor bezeichnet. Der Fraktionierungsfaktor cx
gibt also das Verhältnis der Isotopenzusammensetzungen von Ausgangsstoff zu Endstoff
an: R,Jf
-u=4ct,A (2.6)
Dieser einfache Ansatz wird ebenso für biologische und biochemische Vorgänge ver-
wendet. Bei komplizierten Stoffwechselabläufen sind allerdings zum Teil die Fraktionie-
rungsmechanismen noch nicht im Detail geklärt.
Fraktionierungskoeffi zient
Der Fraktionierungskoeffizient s4_s wird in%o angegeben und definiert durch :
3EA_B = (an-n- 1) . 10 (2.7)
Ein positiver Koeffizient drückt aus, daß der Endstoff isotopisch leichter als der Aus-
gangsstoff ist, also weniger 180 enthält ("Abreicherung"). Gleichzeitig bleibt der Aus-







Abbilclung 2. I : Temperaturabhängigkeit des FraktionierungskoefÏzienten e in %o für H2t8O










Gleichgewichtsfraktionierung von H218O gegen Hrl6O :
Beim Verdampfen von Wasser oder Eis bleibt das schwere Isotop vermehrt in der flüssi-
gen bzw. festen Phase zurück, während der Dampf in H2l80 abgereichert und isotopisch
leichter wird. Lâuft der Übergang so langsam ab, daß keine kinetischen Effekte auftre-
ten, so kann man für ihn eine Gleichgewichtsfraktionierung angeben.
Die Fraktionierungsfaktoren werden für den Phasenübergang flüssig-gasförmig mit ct¡-y
(liquid-vapour), später auch c[phas, da nur dieser beim Dole-Effekt eine Rolle spielt, und
für den Phasenübergang fest-gasförmig mit cr¡-y (ice-vapour) bezeichnet. Sie hängen von
der Temperatur T in Kelvin, einheitenlos verwendet, wie folgt ab [Majoube, l97la+b] :
lncrr- , = A{. 103 - 9I# -2.066i. t0-3 (2'8)rt
. 11.839lncx,_ , = -ï -28.224. l0-J (2.e)
Es ist zum Beispiel bei einer Temperatur von25'C und einer Luftfeuchtigkeit von I00Vo
das Wasser in den Blättern um9.4%o schwerer als der Wasserdampf innerhalb der Sto-
mata (Spaltöffnungen) der Blätter, der sich im isotopischen Gleichgewicht mit dem
Blattwasser bef,ndet. Mit abnehmender Temperatur wird der Unterschied größer, da die
flüssige Phase noch stärker gegenüber der gasförmigen angereichert wird. In Abb. 2.1 ist
die Temperaturabhängigkeit de¡ Fraktionierungskoeffizienten s¡-y und q-y dargestellt.
Kinetische Fraktionierung von HrttO gegen H216O :
Die Ursache für die NichrGleichgewichts- oder kinetische Fraktionierung ist die unter-
schiedliche Diffusivität D von HrtuO und von HrttO in Gasen. HrttO hat eine geringere




Sowohl bei der Verdampfung von Wasser aus dem Ozean in die Atmosphäre als auch bei
der Transpiration von Pflanzen findet eine kinetische Fraktionierung statt. Wenn eine
Pflanze die Stomata ihrer Blätter öffnet, gibt sie Wasserdampf an die Luft ab, solange
diese nicht gesättigt ist. Das Innere der Spaltöffnungen steht entsprechend der Phasen-
übergangsfraktionierung noch im Gleichgewicht mit dem Blattwasser. Diffundiert der
Wasserdampf durch die Stomata in die Umgebungsluft, wird er kinetisch fraktioniert.
Das Blattwasser wird zusätzlich un l80 angereichert.
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Die Stärke der kinetischen Fraktionierung ist proportional zur Untersättigung (l-h) der
Luft, wobei h die relative Luftfeuchtigkeit ist. Außerdem ist sie von der Windgeschwin-
digkeit abhängig. Der Koeffizient der kinetischen Fraktionierung wird im folgenden mit
e¡;n bezeichnet.
Gleichgewichtsfraktionierung non 180160 gegen'uDr
Verschiedene Messungen haben ergeben, daß das schwerere Moiekül l80160 in Wasser
geringfügig besser gelöst wird als das leichtere Molekül l60r. Di. daraus resultierende
Gleichgewichtsfraktionierung tsq wurde bei unterschiedlichen Temperaturen für die
Lösung von Sauerstoff in deslilliertem Wasser fKlots und Benson, 1963] und in Ozean-
wasser [Kroopnick und Craig, 1972] ermittelt. Die Abhãngigkeit der Gleichgewichts-
fraktionierung epq von der Temperatur T in Kelvin wurde experimentell zu :
t^e = -0J3 + (427 /T) l%'l (2.11)
bestimmt [Benson und K¡ause, 19841.
Der Zusammenhang zwischen Temperatur in 'C und Fraktionierungskoeffizient in %o
aus beiden Messungen wird durch Abbildung 2.2 illustrierl. Mit abnehmender Tempera-
tur werden die Sauerstoffisotope im Gleichgewicht stärker fraktioniert. Daraus ergibt
sich, daß bei einer Temperatur von 20'C de¡ im Ozeanwasser oder im Blattwasser gelö-
ste Sauerstoff etwa 01%o mehr l80 enthält als der Sauerstoff in der Luft darüber, wenn





Abbildung 2.2: Gleichgewichtstiaktionierung bei der Lösung von O-r
in Wasser in %o gegen die Temperatur in 'C, in destil-
Iiertem Wasser (gelüllte Kreise), [Klots und Benson,
1963.|, und in Ozeanwasser (off'ene Kreise), aus:
IKroopnick und Craig, 1972].
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Kinetische Fraktionierung von 1s6166 gegen tuDr
Bei vielen Stoffwechselvorgängen in der lebenden Materie sind kinetische Fraktionie-
rungen zu beobachten. Die ursache dafür ist, daß verbindungen, die das schwere Isotop
enthalten, langsamer reagieren als die Verbindungen mit dem leichten Isotop' Kinetische
Fraktionierungen treten nicht nur bei biochemischen Reaktionen' sondern auch beim
Transport von Molekülen im Organismus und bei der Diffusion von Verbindungen (z'B'
durch Membranen) auf. Die Stärke der Fraktionierung ist dabei je nach Prozeß oder
Reaktion verschieden.
Bei der Respiration (Atmung, näheres in2.4.4.b2w.2.4.5.) wird molekularer sauerstoff
kinetisch fraktioniert. Daraus resultiert eine Anreicherung uon 
l80 im nicht veratmeten
Sauerstofi der in der Luft zurückbleibt. Dieser Fraktionierungsprozeß ist entscheidend
an der Entstehung des Dole-Effektes beteiligt. Er kommt bei allen auf dem Land und im
ozeanlebenden pflanzlichen und tierischen organismen vor.
Die kinetische Isotopenfraktionierung durch die Respiration ist bei marinen organismen
fKroopnick, Ig75], [Bender und Grande, 1987), lBender, 1990], [Kiddon et al', 19931,
[Quay et al., Igg3],bei ganzen Landpflanzen, Blättern, Bakterien und Pilzen fl-ane und
Dole, 19561, [Guy et a1., 1989] und beim Menschen [Epstein undzeiri,1988] untersucht
worden. Dabei wurde die Sauerstoffmenge, die noch nicht veratmet worden ist' gleich-
zeitig mit der Zrrrrahme des l8o-Gehaltes in diesem Anteil ermittelt. Der Fraktionie-
rungsfaktor CrB für die Respiration kann daraus folgendermaßen bestimmt werden :
Die Respiration läuft in einem geschlossenen Reaktionsgefäß ab, in dem zu Beginn eine
feste Menge Sauerstoff mit dem Isotopenverhältnis R6 zu verfügung steht. Das Isotopen-
verhältnis R des verbleibenden Sauerstoffes entfernt sich im Verlauf der Reaktion von
seinem Ausgangswert Rg. Die Änderung von R mit derZeitt stellt man als Funktion von
f dar, wobei f der Anteil der ursprünglich vorhandenen Menge von Sauerstoff ist, die sich
noch im Reaktionsgefäß befindet.
Rp das Isotopenverhältnis des Sauerstoffes, der in das Produkt eingebaut wird' steht zu
jedem Zeitpunkt während der Reaktion in einem konstanten verhältnis zu R, dem Isoto-
penverhältnis des Sauerstoffes, der in dem Moment im Reaktionsgefäß noch verfügbar
ist. Der konstante Faktor zwischen den beiden Isotopenverhältnissen Rp und R ist der
Fraktionierungsfaktor 6¿, mit cr = Rp/R (im Unterschied zur in 2'1' eingeführten Defini-
tion auf den Ausgangsstoff bezogen). Der Fraktionierungsfaktor cr wird als über die
Reaktionszeit konstant angenommen. Der aktuelle Wert von Rp wird trotzdem nicht kon-
stant bleiben, denn R wird sich als Resultat der Fraktionierung bei der O2-Aufnahme
ständig verändern. Für die Änderung des l8O/l6O-Verhältnisses R mit der Zeitt ergibt
sich mit Hilfe der Quotientenregel :



























Abbildung 2.3: carboxylarion von Ribulosebiphosphat mit Spinar-Rubisco als Katalysator der Reaktion 
(siehe 2'4'4')'
(A) Änderung des lsotopenverhältnisses R abhängig von der nicht verbrauchten Menge Oz (= f)'
(B) Linear auf,gerragene Daren von (A), aus deren Steigung der Diskriminierungskoeffizient D der
Respiration g"g"n l80 berechnet wird' Aus: [Cuy et al" 1993]'
Unter Verwendung von :
kann Gleichung (2.12) umformuliert werden in :
16dRd o
drc







Nach der Integration dieser Gleichung e¡häit man :
, R ,-ruo.n_crrtnq = -tnt6oo'Lr-ul
Rs und l60o .ind die Anfangswerte von R und 
160. Das VerhZiltnis 160/1609 kann durch
f ersetzt werden, weil l80 nur etwa 0.2V0 des Sauerstoffes ausmacht :
m$ = -in/'il-cxl QJ6)
^o
Man entimmt dem Reaktionsgeftiß zu:verschiedenen Zeiten Proben, für die man 
jeweils
ln R/Rs gegen -ln f aufträgt. Der Fraktionierungskoeffizient tB = [1-ü]'103 (auch: Diskri-
minierung D) ergibt sich als Steigung der linearen Funktion durch den ursprung' Er
bezieht sich auf die l8o-Anreicherung durch die Respiration in der verbleibenden Luft'
Zur Veranschaulichung dieser lVlethode zeigt Abbildr.rng 2.3 anhand der carboxylierung
von Ribulosebiphosphat (siehe 2.4.4.): (A) die Ãnderung des Isotopengehaltes der Luft
(WR.) abhängig von der noch nicht verbrauchten Menge 02þ Ð und (B) die Ermittlung
der Diskriminierung D'aus der Steigung von ln R/Rs gegen -ln f [Guy et al', 1993]'
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Zusammengesetzte Fraktionierungsprozesse :
Der Ablauf der Respiration wird in verschiedene Prozesse (Diffusion, biochemische
Reaktionen) unterteilt. Die Gesamtfraktionierung der Respiration kann nun hauptsäch-
lich von einem Teilschritt verursacht werden, es können aber auch mehrere gleichzeitig
daran beteiligt sein. Im zweiten Fall wird sich aus den Fraktionierungen der Teilprozesse
ein zusammengesetzter Fraktionierungsfaktor ergeben.
Ein einfaches Beispiel dafür ist von Epstein und Zeiri für die Respiration beim Men-
schen beschrieben worden [Epstein und Zeiri, i988]. Dabei handelt es sich um einen
Prozess, der sich aus zwei Teilschritten zusammensetzt: (1) die Diffusion von Sauerstoff
durch die Lungenmembran und (2) die Reaktion von O2mit Håimoglobin. Anschließend
wird die Respiration von anderen Reaktionen vervollständigt, und CO2 wird freigesetzt.
Die beiden Teilschritte (1) und (2) finden mit konstanten Raten k1 und k2 statt. Das kann
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Hb ist die Abkürzung für Hämoglobin, Hb[O2l steht für das Hämoglobin, an das ein
Sauerstoffmolekül gebunden ist. k, und k2 stellen die relativen Raten, o1 und a2 die
Fraktionierungsfaktoren der Teilschritte (1) und (2) dar. Die Isotopenfraktionierung der
Gesamtreaktion hängt von den relativen Raten, k1 und k2, der beiden Teilprozesse (1)
und (2) ab. Verläuft der erste Schritt langsamer als der zweite, so bestimmt k1 die Respi-
rationsrate, und der Fraktionierungsfaktor der ersten Reaktion, c[1 , wird für die Fraktio-
nierung der Gesamtreaktion verantwortlich sein. Wenn die zweite Reaktion langsamer
als die erste ist, wird entsprechend cr2 die Gesamtfraktionierung dominieren.
Im Beispiel ist Schritt (1) die Diffusion von 02 durch die Lungenmembran. Geschieht
sie im Vergleich zur Hämoglobinreaktion langsam, wird der Sauerstoff hinter der Mem-
bran rasch und vollständig verbraucht werden. Dann kann im zweiten Schritt keine F¡ak-
tionierung mehr stattfinden. Andernfalls, wenn also die Hämoglobinreaktion im
Vergleich zur Diffusion nur langsam vor sich geht, wird das 02 durch die Membran hin
und her diffundieren und so den Effekt der Diffusionsfraktionierung zunichte machen.
Sind die Raten der Teilprozesse in der gleichen Größenordnung, wird der Fraktionie-
rungsfaktor crB der Gesamtreaktion von den beiden Fraktionierungsfaktoren gleichzeitig
bestimmt. c[B wird zwischen CX,¡ und ct2 liegen. Findet man nun eine Möglichkeit, die
relativen Raten k1 und k2 so gegeneinander zu verschieben, daß einer der Teilschritte
verlangsamt und damit bestimmend für die Gesamtreaktion wird, kann man die beiden









Abbildung 2.4: Isotopenfraktionierung bei der Respiration des Menschen. Aus: [Epstein und Zeiri' 1988].
(A) ôlSO inVoodesO2 in der ausgeatmeten Luft in Abhängigkeit von X, der verbrauchten Menge der
eingearmeten Luft in ?o. Aus der Steigung ergibt sich die Fraktionierung (siehe Abb. 2.3).
(B) Wie (A), wenn die Versuchsperson in Ruhe ist (Kreuze), wenn sie an 02 ange¡eicherte Luft ein-
atmet (offene Kreise) oder wenn sie sich körperlich betätigt (gefüllte Kreise).
(C) Relation des Frakrionierungskoeffiezienten z in %o und der Hämoglobinkonzentration im Blut
verschiedener VersuchsPerson.
Abbildung 2.4 illustriert das oben beschriebene Beispiel eines zweistufigen Prozesses
bei der Respiration des Menschen [Epstein und Zeiri,1988].
(A) stellt den õ18O-W"rt der ausgeatmeten Luft in Abhängigkeit von X, der verbrauchten
Luftmenge dar. Die Steigung ergibt wie in Abbildung 2.3 denFraktionierungskoeffizien-
ten, hier mit zbezeichnet.
(B) zeigt, wie sich die Fraktionierung ändert, wenn die Versuchsperson in Ruhe ist, Sport
treibt (Fraktionierung schwächer als in Ruhe) oder an 02 angereicherte Luft einatmet
(Fraktionierung st¿tker als bei nonnaler Luft).
In (C) ist zu erkennen, daß der Fraktionierungskoefûzient z mit abnehmender Hämoglo-
binkonzentration im Blut sinkt (von I2%o auf 3%o). Ie weniger Hämoglobin sich im Blut
befindet, desto entscheidender wird die Hämoglobinreaktion für die Respiration. Daß die
Fraktionierung mit abnehmender Hämoglobinkonzentration sinkt, läßt darauf schließen,
daß der mit der Hämoglobinreaktion (2) verbundene Fraktionierungsfaktor kleiner ist ais
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2.3. Messung von Isotopenverhältnissen
Im folgenden soll kurz erläutert werden, wie die Isotopenzusammensetzung von Sauer-
stoff in Proben aus der Atmosphäre (OZ) und aus dem Wasser (H2O, 02) gemessen wird'
H2O-proben werden bei einer festen Temperatur mehrere Stunden mit Kohlendioxid
übergast. Nachdem sich ein chemisches und isotopisches Gleichgewicht eingestellt hat,
ermittelt man das Isotopenverhältnis [C180l6O] t lCl'Orl des Kohlendioxids, aus dem
man anschließend das des wassers berechnen kann [craig,1957].
O2-Proben entnimmt man aus der Atmosphäre oder aus dem Wasser. Wenn die Luft - in
gelöster Form - aus dem Ozeanwasser oder aus den Wasserproben von biologischen
Untersuchungen stammt, muß sie zuerst isoliert werden.
Die Probe wird dann in einen Gas-Chromatographen injiziert, der das 02 von anderen
Gasen separiert. Das reine 02 wird an Graphitplatten, die auf 750'C erhitzt sind, in CO2
umgewandelt. Das muß wegen der dabei auftretenden starken Fraktionierungzù minde-
stens 99.82o geschehen. Die Platten sind von einem mit Flüssigstickstoff (-196'C)
gekühlten Mantel umgeben, an dem das Kohlendioxid sofort kondensiert [Kroopnick
und Craig, 19161.
Die isotopische Zusammensetzung des Kohlendioxids bestimmt man mit dem Nierschen
Massenspektrometer [Craig, Ig57]. Dabei wird die Probe abwechselnd mit einem Stan-
dard (hier SMOW) gemessen. Durch häufiges Umschalten zwischen Probe und Standard
kann man mit dem Massenspektrometer eine Auflösung von etwa +0.1%o Abweichung
vom Standard erreichen. Durch die mit der Umwandlung des Sauerstoffes zu Kohlendi-




















































Abbildung 2.5: Schematische Darstellung des globalen Sauerstoff-Kreislaufes mit Quellen und Senken verschiede-
ner Zeitskalen und der Kopplung an den Kohlenstoffkreislauf. Einheiæn: 10ls Mol für die Reser-
voi¡e, 1015 Mol pro Jah¡ für den Austausch zwischen ihnen. Organische Reservoire und
Austauschflüsse sind angegeben in 02-Äquivalenten (die zur vollständigen Oxidation des Materials
benötigte Menge an O/. Nach: [Keeling et al., 1993].
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2.4. Sauerstoffaustausch und der Dole-Effekt
2.4.1. Der Sauerstoffkreislauf
Abbildung 2.5 gibt eine Ubersicht über den globalen Sauerstoffkreislauf. Es sind die
Sauerstoffreservoire und die atmosphärischen Sauerstoffquellen und -senken dargestellt,
deren Austausch auf unterschiedlichen Zeitskalen abläuft. Die Sauerstoffreservoire sind
in Einheiten von 1015 mol 02 und die Umsatzraten zwischen ihnen in 1015 mol 02 pro
Jahr angegeben.
Außerdem ist die Kopplung des Sauerstoffkreislaufes an den Kohlenstoffkreislauf mit in
die Darstellung einbezogen. Sie wird durch denZusatz "organisch" gekennzeichnet. Die
mit diesem Zusatz versehenen Reservoire und Umsatzraten sind in O2-Aquivalenten
angegeben, das ist die Menge anC,2, die bei der vollständigen Oxidation des organischen
Materials verbraucht werden würde. Die organischen Reservoire sind, auf den Sauer-
stoflkreislauf bezogen, sozusagen "inverse" Reservoire, sie stellen keine O2-Speicher,
sondern den O2-Verbrauch beim hypothetischen Abbau des Kohlenstoffreservoirs dar.
In der Atmosphäre befindet sich mit 3.7 .1019 mol die größte Menge an 02. Der freie
Sauerstoff in der Luft ist ausnahmslos durch die Photosynthese pflanzlicher Organismen
des Ozeans oder des Festlandes entstanden. Bevor es Pflanzen gab, die sich die Energie
des Sonnenlichtes mit Hilfe der Photosynthese für ihren Stoffwechsel zunutze machten,
gab es in der Atmosphäre kein 02, sondern nur CO2. Durch die Photosynthese wurde mit
diesem CO2 organische Materie aufgebaut, in Form von Biomasse gespeichert und damit
aus dem globalen Kreislauf genommen.
Gleichzeitig wird bei der Photosynthese 02 in die Luft abgegeben. Es konnte sich in der
Atmosphåire anreichern, bis sich ein dynamisches Gleichgewicht einstellte, in dem eben-
soviel 02 durch die Photosynthese produziert, wie durch die Respiration der Pflanzen
und Tiere wieder verbraucht wird. Die geschlossene Bilanz wird durch die Verbrennung
fossiler Stoffe gestört. Dabei werden etvta 6.7*1014 mol 02 im Jahr zur Oxidation von
fossilen Brennstoffen verbraucht [Keeling und Shertz, 1992].
Der O2-Umsatz ist für die Biosphåire in der Größenordnung von 1015 mol im Jahr. Die
O2-Austauschrate der Atmosphäre mit der Landbiosphäre wird auf etwa das Doppelte
der Austauschrate mit der Ozeanbiosphäre geschätzt [Bender et al., 1994; Leuenberger,
19961. Dabei gehen die Angaben für den O2-Umsatz beträchtlich auseinander. Sie liegen
für die Landbiosphäre beispielsweise zwischen 9 und 20 .1015 mol im Jahr [Keeling et
al., 1993), [Farquhar et al., 1980]. Daraus ergibt sich, bezogen auf den Austausch mit der
Biosphåire, eine Verweildauer von 02 in der Atmosphäre von 1200-3000 Jahren.
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2.4.2. Der Dole-Effekt
Mit dem Begriff Dole-Effekt wird die Differenz (ô18our* - ôt'Oor"un¡ im 18O¡16O-Ver-
hältnis zwischen Sauerstoff in der Luft (O) und Sauerstoff im Ozean (HzO) bezeichnet.
Da als Standard für die Messung von Isotopenverhältnissen SMO'W benutzt wird, hat
das Ozeanwasser im Mittel einen ô-'Wert von 0%o,und die Größe des Dole-Effektes wird
durch den õ-wert des Sauerstoffes in der Luft, ðt8ou* - 23'5%o' wiedergegeben' Dieser
Wert wurde 1972 von Kroopnick und Craig bestimmt. Die Größe des Dole-Effektes
weist innerhalb der Meßgenauigkeit weder räumliche noch jahreszeitliche Schwankun-
gen auf [Dole et a1., 1954; Kroopnick und Craig, 1972]. Der Dole-Effekt stellt demnach
einen globalen isotopischen Kompensationspunkt des Sauerstoffaustausches dar. Wie
kann es aber zwischen Ozean und Luft zu einer Differenz im Isotopengehalt kommen ?
Zunächst einmal hat jedes O2-Molekül in der Luft seinen Ursprung im Ozeanwasser, das
in seinen Wassermolekülen die global größte Menge an Sauerstoff speichert. Bei der
Photosynthese wird der Sauerstoff aus dem an der Reaktion beteiligten'Wasser freige-
setzt. Somit ist seine isotopische Zusammensetzung identisch mit der des 
'Wassers, in
dem die Photosynthese abläuft. Marine autotrophe Lebewesen (Phytoplankton) geben
02 mit dem õ-Wert des Ozeanwassers von etwa 0%o ab. Die pflanzlichen Organismen
des Festlandes setzen 02 aus dem Blattwasser frei, das aus dem Grundwasser stammt.
Das Blattwasser verdunstet ständig an der Blattoberfläche (Transpiration). Dabei flndet
eine kinetische Fraktionierung statt, die zur Folge hat, daß sich im Blattwasser 
18O anrei-
chert. Aus diesem Grund hat das in der Landbiosphäre freigesetzte O2global einen mitt-
leren õ-Wert von ca. 4 bis 8%o [Farquhar et al., L993).
Den wesentlichsten Beitrag zur Entstehung des Dole-Effektes liefert jedoch die Respira-
tion von pflanzlichen und tierischen Organismen der marinen und der terrestrischen Bio-
sphåire. Bei der Respiration nehmen die Lebewesen bevorzugt 160 auf, sodaß 18O itt de.
Atmosphåire zunickbleibt. Dadurch wird der bei der Respiration nicht verbrauchte Sauer-
stoff isotopisch um etwa 20 %o schweter zurückgelassen.
Im dynamischen Gleichgewicht des globalen Sauerstoffkreislaufes (siehe 2.4.1.) wttd
bei der Respiration die gleiche Menge 02 verbraucht, wie durch die Photosynthese pro-
duziert wird. Ein Gleichgewichtszustand - der Dole-Effekt - ist erreicht, wenn der bei der
Respiration aufgenommene Sauerstoff gerade den Isotopengehalt des bei der Photosyn-
these abgegebenen Sauerstoffes hat. Stark vereinfacht : Wenn die Photosynthese 02 mit
einem ô-Wert von 4%o produziert, und die Respiration nimmt 02 avf , das 20%o leichter
als das bereits vorhandene ist, dann stellt sich ôttOur* im Gleichgewicht auf 24%o ein,
denn so hat das bei der Respiration verbrauchte 02 einen Isotopengehalt von 24 - 20 :
 %o.Damitbefindet sich das System aus Photosynthese und Respiration am isotopischen
Kompensationspunkt, und ô18Ou,- wird sich nicht mehr 2indern.
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Abbildung 2.6: Globale Gleichgewichtsbilanz des l8o/16O-Isotop"nverhältnisses von aÍnosphäri-
schem 02. Umsatzraten sind in 1015 mol 02 pro Jahr angegeben. Die ð-Werte stellen
Abschätzungen globaler Mitælwerte von räumlich und zeitlich variablen Größen nach
[Bender et al., 1994] dar. Ðie teÍestrische Respiration schließt Photorespiration und
Photooxidation mit ein. Daher übersteigt die Rate der terrestrischen Photosynthese die
Bruttoprimâ¡produktion um den zum Ausgleich der Photoreaklionen nötigen Betrag.
Aus: [Keeling, 1995].
Bei einer genaueren Betrachtung stellt sich allerdings heraus, daß die Berechnung des
Dole-Effektes weit komplizierter ist, als das angefühÍe Rechenbeispiel vermuten läßt.
Das liegt daran, daß es sich bei den Raten von Photosynthese, Transpiraúon, Respiration
und bei den Fraktionierungsfaktoren um räumlich und zeitlich variable Größen handelt.
Darstellungen des Dole-Effekt auf der giobalen Skala findet man in [Bender et al., 1994;
Keeling, 1995; Berry, L9921. Abbildung 2.6 zeigt eine solche Darstellung. Mit Hilfe
einer globalen Gleichgewichtsbilanz für das 180/l6O-Verhältnis ermittelten Bender et al.
einen Dole-Effekt von20.8%o fKeeling, 1995, nach Bender et a1., 1994).
Nachfolgend werden die Komponenten des Klimasystems, die am globalen Transporl
und Austausch von Sauerstoff beteiligt sind, ausführlicher besprochen. Dazu gehören der
globale lVasserkreislauf, die Landbiospháre, der Ozean und die marine Biosphäre, sowie
der Isotopenaustausch in der Stratosphäre.
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2.4.3. Der Wasserkreislauf
Der Wasserkreislauf ist durch die Biosphäre mit dem Sauerstoffkreislauf, und damit auch
mit dem Dole-Effekt verbunden, wie sich im vorangegangenen Kapitel gezeigt hat.
Pflanzen geben bei der Photosynthese den Sauerstoff aus den H2O-Molekrilen in Form
von 02 an die Luft ab. Das Wasser nehmen die Pflanzen der marinen Biosphäre aus dem
Ozean auf. In der terrestrischen Biosphåire stammt es aus dem Grundwasser und hat
damit über den Niederschlag seinen Ursprung letztlich ebenfalls im Ozean. Der Ozean
enthält das meiste 'Wasser auf der Erde (98Vo). Er bildet den Ausgangspunkt für den glo-
balen Wasserkreislauf, wie er hier geschildert werden soll:
. Vertikale Diffusion : An der Oberfläche des Ozeans verdampfen Wassermolekrile und
steigen als Wasserdampf in die Luft auf. Zusatzlich gelangt aus den verschiedenen
Wasserreservoiren der Landoberfläche der Niederschlag durch Wiederverdampfen in
die Atmosphäre zurück.
. Kondensation : In der Atmosphåire bleiben die verdampften Wassermoleküle entweder
in Form von Wasserdampf, oder sie kondensieren zu 'Wasser- oder Eiströpfchen, aus
denen sich Wolken bilden.
. Horizontale und vertikale Advektion : Die Windströmungen transportieren mit der Luft
auch den darin enthaltenen'Wasserdampf und die Wolken. Sie werden in der atmosphä-
rischen Zirkulation mitgeführt und gelangen so über die Kontinente.
. Niederschlag : Aus den'Wolkentröpfchen bildet sich Niederschlag, der als Regen oder
Schnee auf die Landoberfläche fällt.
. Bodenprozesse : Der Niederschlag sammelt sich im Boden (Bodenwasser), auf den
Blättern der Vegetation ("Skin"-Reseryoir) oder in den Schnee-Reservoiren (Eis-
schilde, Gletscher und winterliche Schneedecken). Vom Boden versickert Wasser in
tiefere Schichten und speist das Grundwasser. Der Niederschlâg, der schnell über dem
Boden abfließt und in die Fltisse gelangt, das bei der Schneeschmelze entstehende
Wasser und ein Teil des Grundwassers werden schließlich über die Flüsse dem Meer
wieder zugeleitet.
Um Erkenntnisse über die Fraktionierungsprozesse, denen das Wasser innerhalb seines
globalen Kreislaufes unterliegt, zu gewinnen, untersucht man den Isotopengehalt des
Wassers in seinen verschiedenen Zustandsformen. Ein besonders wichtiger Aspekt dabei
ist die isotopische Zusammensetzung des Niederschlages [Dansgaard, 1964; Rozanski,
19921. Für sie existiert ein weltweites Meßnetz, so daß eine Fülle von Daten verfügbar


















Abbildung 2.7: Vereinfachte Darstellung der Relation des Isotopengehaltes von Wasserdampf
(ô18o"un) und Niederschlag (õl8op..). Aus dem ozean, der einen õ18oo" vonVoo
hal verdampft Wasser in die Atmosphäre. Die Windströmungen Fansportieren den
Wasserdampf über die Kontinente. Mit dem Ausregnen werden Wasserdampf und
daraus gebildeter Niederschtag isotopisch leichær. Der Niederschlag wird im
Grundwasser (õ18ogr*) gespeichert.
V/ie sich aus den Analysen ergeben hat, finden an verschiedenen Stellen im globalen
Wasserkreislauf Fraktionierungen der Isotope statt, es gibt aber auch Prozesse, bei denen
man in guter Nåiherung davon ausgehen kann, daß sich der Isotopengehalt des Wassers
nicht ändert. Beim Transport von Wasserdampf und Wolken durch die V/indströmungen
und bei den Bodenprozessen treten z.B. fast keine Isotopenfraktionierungen auf.
Gleichgewichts- und kinetische Fraktionierungen der Wasserisotope (siehe 2.2.) finden
statt, wenn das'Wasser aus dem Ozean oder von der Landoberfläche verdunstet (vertikale
Diffusion). Der bei der Verdunstung entstehende Wasserdampf ist in 18O abgereichert
und isotopisch leichter als das Ausgangswasser. Meist stammt er aus dem Ozean
(ô18Oo""ar' ca.0%o). Der von der Ozeanoberfläche in die Atmosphåire aufsteigende Was-
serdampf hat eine Isotopenzusammensetzung von etwa -10%o.
Mit der Kondensation ist eine Gleichgewichtsfraktionierung verbunden. Dadurch wird
das 18O in der flüssigen Phase angereichert. Das kondensierte Wasser wird der Wolke
durch das Ausregnen ständig entzogen. Der Regen ist dabei stets gegenüber dem jeweili-
gen 'Wasserdampf angereicheft an 18O. Daraus resultiert, daß der verbleibende Wasser-
dampf, das V/olkenwasser, der Niederschlag und das Grundwasser mit der Entfernung
vom Ozean isotopisch zunehmend leichter als das Ozeanwasser sind. Dieser Zusammen-
hang ist in Abbildung2.7 dargestellt.
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2.4.4. Die terrestrische Biosphäre
Die terrestrische Biosphäre ist eine wesentliche Komponente verschiedener globaler
Stoffkeisläufe. Für den Dole-Effekt besonders wichtig, stellt sie eine der Verbindungen
zwischen Sauerstoffkreislauf, Kohlenstoffkreislauf und Wasserkreislauf dar.
Für die Beffachtung des 18o/16O-Verhältnisses wird vorausgesetzt, daß sich der Sauer-
stoff- und Kohlenstoffkreislauf der Landbiosphäre im dynamischen Gleichgewicht befin-
det. Darunter versteht man den Zustand des Systems, in dem innerhalb eines Jahres
genausoviei Sauerstoff aufgenommen wie abgegeben wird. Biomasse wird in der glei-
chen Menge neu produziert, wie sie abstirbt. Der Atmosphtire wird ebensoviel CO2 ent-
nornmen, während bei der Photosynthese Biomasse aufgebaut wird, wie beim Abbau
von Pflanzenabfall und von organischem Bodenkohlenstoff in sie abgegeben wird. Dem-
entsprechend wird bei der Photosynthese die gleiche Menge an Oz freigesetzt, wie bei
der Respiration (Atmung) wieder aus ihr aufgenommen wird.
Die Biosphäre besteht aus Produzenten, Konsumenten und Destruenten. Nur die Produ-
zentenkönnen durch Photosynthese aus anorganischen Stoffen ihre organische Substanz
selbst aufbauen, sie sind autotroph. In der Landbiosphåire sind das im wesentlichen die
grünen Pflanzen. Gleichzeitig mit der Photosynthese tritt die Photorespiration auf. Da
diese nicht zum Aufbau organischer Materie führt, wird ihre Rate von der Photosynthe-
serate abgezogen, um die Bruttoprimärproduktion zu erhalten. Von dem über die Brutto-
primåirproduktion (Assimilation, GPP) von der Landvegetation jährlich aufgenommenen
CO2 wird etwa die Hälfte innerhalb von kurzer Zeit (Tage bis ein Jahr) durch den Ener-
gieverbrauch der Pflanzen selbst (autotophe Respiration) wieder in die Atmosphäre
zunickgegeben. Die Differenz von GPP und autotropher Respiration, die Nettoprimär-
produktion (NPP), steht den Pflanzen zum Wachstum und zur Bildung von Reserven
oder neuer Biomasse zur Verftigung. Diese Biomasse wird von den Konsumenten und
Destruenten benutzt, um daraus die ftir ihren Stoffwechsel benötigte Energie zu gewin-
nen (heterotrophe Respiration).
Nachfolgend werden Photosynthese, Transpiration und Respiration ausführlicher erläu-
tert. Die Gleichgewichts- und kinetischen 18O/16O-F uktionierungen werden im Zusam-
menhang mit den physiologischen Prozessen, bei denen sie stattfinden, aufgeführt.
Photosynthese :
Abbildung 2.8 zeigt links schematisch den Aufbau eines Blattes. Die Blätter sind auf
Photosynthese spezialisiert und für den Stoffwechsel von zentraler Bedeutung. An der
Epidermis (Blattgrenzschicht) haben sie Stomata (Spaitöffnungen, siehe Abbildung
rechts), durch die CO2, 02 und H2O mit der Luft ausgetauscht werden. Die Chloropla-





Abbildung 2.8: Linke Seite: Schematische Darstellung eines Blatæs mit den Chloroplasten, der Epidermis (Blatt-
grenzschicht) und den Stomata (Spaltöffnungen), durch die CO2 und 02 mit der Luft ausgetauscht
' 
werden. Die Versorgung des Blaftes aus dem Boden ist angedeutet. Aus: [Keeling, 1995].
Rechte Seite: Elekronenmit<roskopische Aufnahme der Nadel einer Konifere. Man erkennt die Sto-
mara, von denen es 20-50 pro mmz gibt, und die Epidermiszellen. Aus der Süddeutschen Zeitung,
5.l2.96,Photo: S' Fink, Univenit?it Freiburg.
auf eine möglichst optimale Absorption von Licht und CO2 ausgerichtet. Gleichzeitig
muß dabei der Wasserverlust durch Transpiration niedrig gehalten werden. Zu ihrer Ver-
sorgung benötigen die Blätter Näh¡stoffe und Wasser, die von den Wurzeln aufgenom-
men und durch Stamm und Aste zu ihnen transportiert werden.
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Bei der Photosynthese wird aus CO2 und Wasser mit Hilfe von Lichtenergie Zucker
gewonnen. Gleichzeitig wird 02 in die Atmosphåire freigesetzt. Bei der Respiralion läuft
clie gleiche Reaktion in umgekehrter Richnrng ab. Der Austausch von CO2 und 02 ist
dabei fi¡r Landbiomasse nicht ganz äquivalent (O2 : CO2ca. 1.1 : 1). Die Photosynthese-
gieichung lautet:
6COz+ l2H2O çà C6H nO6+ 6H2O + 602 (2.18)
Man unterscheidet biochemisch verschiedene Photosynthesewege. Am häufigsten tritt
der C3-Weg auf. Außerdem gibt es C4- und CAM-Pflanzen. Für diese Arbeit sind die
Unterschiede der Wege nur insofern wichtig, als daß die Photosynthese beim C3-Weg
mit Photorespiration verbunden ist, bei den anderen beiden Wegen jedoch nicht. Die bei
der Photorespiration stattfindende Isotopenfraktionierung wird bei den Respirationsvor-
gängen aufgeführt.
Eine Fraktionierung bei der Photosynthese konnte bisher nicht nachgewiesen werden.
Verschiedene Untersuchungen bestätigten, daß der ô-Wert des produzierten 02 nicht von
dem des 'Wassers abweicht, in dem die Photosynthese stattfindet [Ruben et a1., 1941],
fDole und Jenks, 1944], [Guy et a1.,1993]. Daß der produzierte Sauerstoff dennoch iso-
topisch angereichert ist, liegt an der bei der Transpiration auftretenden Fraktionierung,






















75,3 õs = -7,2 %o
Abbildung 2.9: Isotopenzusammensetzung des Wassers in den Zweigen und Blättem einer Bohne, die unter kontrol-
lierten Bedingungen gehalten wurde. Das Bodenwasser hat einen Isotopengehalt õ. von '7.2%o. lm
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Abbildung 2.10: Messungen in einem Maisfeld (INRA, Grignon, Yvelines, Frankreich) in einer Höhe von 1 m am 17.
Juli 1990 und von 1.30 m am 17. Juli 1991.
Links: Tagesgang der relativen Luftfeuchtigkeit. Rechts: Tagesgang der õl8O-Werte des Blattwassers.
Beides gegenüber der Tageszeit in Stunden. Aus: [Bariac et a1.' 1994a].
Tlanspiration:
Wenn Pflanzen ihre Stomata öffnen, um CO2 aus der umgebenden Luft aufzunehmen,
verlieren sie immer auch gleichzeitig Wasser. Der größte Teil des transpirierten Wassers
entweicht durch die Stomata, die durch Öffnen und Schließen den Wasserhaushalt der
Pflanzen regulieren und so dafür sorgen, daß die physiologischen Vorgänge nicht durch
zu großen Wasserverlust gestört werden fFarquhar und Sharkey,1982].
Entsprechend der Gleichgewichtsfraktionierung beim Phasenübergang des Wassers ist
das Blattwasser isotopisch schwerer als der Wasserdampf in den Stomata. Bei der Tran-
spiration werden die W'asserisotope zusätzlich kinetisch fraktioniert. Je trockener die
umgebende Luft, desto mehr Wasser verdunstet durch die Stomata und desto stárker
macht sich die kinetische Fraktionierung bemerkbar [Dongmann, 1974:, Dongmann et
al.,1974; Yakt et al., 19941. Das transpirierte Wasser ersetzt die Pflanze durch Grund-
wasser, das im globalen Mittel einen Isotopengehalt von ca. -7.5%o relativ zu SMOW
hat. Auf dem Weg durch die Pflanze bis zu den Stomata wird es zunehmend an 18O *g.-
reichert. Daraus resultiert ein Gradient im Isotopengehalt von Pflanzenwasser lYakir et
al., 19891. Abbitdung 2.9 zeigt einen solchen Gradienten bei Bohnen, die unter kontrol-
lierten Bedingungen gehalten wurden fBariac et al., 1994b]. Das Bodenwasser der Kul-
tur hat einen Isotopengehalt von -7.2%o.In der Pflanze wird es zunehmend in 18O






Die isotopische Anreicherung des Blattwassers ist also insbesondere von der relativen
Luftfeuchtigkeit abhängig (siehe (3.1), "Craig-Gleichung"). Die relative Luftfeuchtigkeit
variiert auf der globalen Skala sehr stark, zum Beispiel zwischen Wüste und tropischem
Regenwald. Dementsprechend f,ndet man zwischen den Vegetationstypen große Unter-
schiede im Isotopengehalt des Blattwassers lZundel et al., 19781. Da die relative Luft-
feuchtigkeit von der Temperatur abhängig ist, kann sie wie diese einen ausgeprägten
Tagesgang aufweisen [Förstel, 1978]. Zur Veranschaulichung zeigt Abbildung 2.10 den
Tagesgang in der relativen Luftfeuchtigkeit und im õ18O des Blattwassers in einem
Maisfeld in Frankreich lBariac et al., 1994a].
Photorespiration :
Das bei der Photosynthese verwendete EnzymRubisco kann CO2 an Ribulosebiphosphat
(RuBP) binden. Im Verlauf dieses Reaktionsmechanismus entsteht organische Materie.
Rubisco kann jedoch auch 02 an RuBP binden. Dieser Vorgang findet bei C3-Pflanzen
statt und wird als Photorespiration (Lichtatmung) bezeichnet, weil dabei CO2 frei wird.
Das RuBP muß unter Energieaufwendung zunickgewonnen werden. Pflanzen können
sich mit Hilfe der Photorespiration vor den schädlichen Auswirkungen intensiver Son-
neneinstrahlung (Photooxidation, Photoinhibition) schützen lKozaki und Takeba, 1996].
Die Rate der Photorespiration nimmt mit steigender O2-Konzentration in der Luft und
mit der Temperatur zu [Brooks und Farquhar, 1985]. Die Photorespiration macht nach
Farquhar et al. [1980] etwa ein Drittel der Rubisco-Reaktionen aus. Dieser Anteil kann
nicht zur Bildung neuer Biomasse verwendet werden. Bei der Photorespiration tritt eine
starke kinetische Isotopenfraktionierung auf, die von Guy et al.119931 untersucht wor-
den ist.
autotrophe und heterotrophe Respiration (Atmung) :
Die autotrophe Respiration stellt den Pflanzen Energie frir physiologische Vorgänge
bereit. Unter Aufnahme von 02 aus der Luft werden dabei die organischen Verbindun-
genzu CO2 und H2O abgebaut (siehe (2.18), Photosynthesegleichung).Zut Abgrenzung
gegen die Lichtatmung wird die Respiration auch Dunkelatmung genannt. Bei der Dun-
kelatmung gibt es verschiedene biochemische Mechanismen, die im Organismus gleich-
zeitig ablaufen können. Man unterscheidet zwischen dem cyanid-sensitiven und dem
cyanid-resistenten V/eg. Bei der heterotrophen Respiration bauen die Konsumenten,
größtenteils tierische Lebewesen, und die Destruenten, vor allem Pilze und Bakterien,
die von autotrophen Organismen produzierten organischen Verbindungen ab und nutzen
die darin enthaltene Energie frir ihren Stoffwechsel. Die mit den verschiedenen Arten der
Respiration verbundene kinetische Fraktionierung ist von Guy et al. [1993], Guy et al.
[1989], Epstein undZeiri t198Sl und Lane und Dole [1956] mit den untet 2.2. beschrie-
benen Methoden untersucht worden. Tabelle 2.I zeigt die dabei gefundenen Fraktionie-
rungskoeffizienten ep. Die Koeffizienten variieren selbst innerhalb der gleichen Spezies,
da den Fraktionierungen meist komplexe Prozesse zugrundeliegen.
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Organismus oder Reaktion tp Referenz
Photorespiration 21.7 +0.5%o Guy et a1.,1993
autotroph, cyanid-sensitiv 18 + ï.5 %o Guy et a1., 1989
autotroph, cyanid-resistent 25 + 1%o Guy et a1., 1989
autotroph, As p ar a g us -Zellen 20"2 + 1.3%o Guy et al., 1989
autotroph, Mitochondrien
(Bohnen & Kohl)
20 + 2%o Guy et al., 1989
autotroph, Karotte & Kartoffel 9+7%a Lane & Dole, 1956
autotroph, Spinatblatt 25 +3%o Lane &. Dole, 1956
heterotroph, Mensch 7l +2%o Epstein &.Zeiri,1988
heterotroph, Mensch 18 +2%o Lane & Dole, 1956
heterotroph, Frosch 7 +2%o Lane & Dole, 1956
heterotroph, Krabbe 10+l%o Lane & Dole, 1956
heterotroph, Torulopis utilis
(Pilz)
19.7 + 1.2%o Schleser, 1979
heterotroph, Eschericheria coli
(Bakterium)
18.2 + 0.9 %o Schleser,1979
heterotroph, P enicillium (Schim-
melpilz)
18 + 1%o Lane & Dole, 1956
heterotroph, Agaricus
campesteris (Pilz)
23 +2%o Lane & Dole, 1956
heterotroph, Bakterien 17 +2%o Lane & Dole, 1956
Tabelle 2.1: Fraktionierungsfaktoren e¡ tri der autoÍophen und heterotrophen Respiration aufdem Land.
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2.4.5. Der Ozean und die marine Biosphäre
Neben der terrestrischen ist die marine Biosphåire entscheidend an der Enstehung des
Dole-Effektes beteiligt. Sie bildet die zweite wichtige Verbindung zwischen Sauerstoff-
kreislauf, Kohlenstoffkreislauf und \üy'asserkreislauf.
Die marine Biosphäre setzt sich wie die Landbiosphäre aus Produzenten, Konsumenten
und Destruenten zusammen. Die Produzenten des Ozeans sind die pflanzlichen Organis-
men (Phytoplankton & autotrophe Bakterien), die Konsumenten umfassen Tiere und
heterotrophe Mikroorganismen (Zooplankton), und die Destruenten bestehen vor allem
aus den heterotrophen marinen Bakterien. Die in der oberen Ozeanschicht lebenden
pflanzlichen und tierischen Organismen bilden einen biologischen Kreislauf, in dem
organisches Material immer wieder regeneriert wird. Der Kreislauf ist in Abbildung 2.11
schematisch dargestellt.
Die Frimärproduktion ist die Gesamtmenge der Biomasse, die durch die Photosynthese
des Phytoplanktons in der oberen Schicht des Ozeans erzeugt wird. Die Primiþroduk-
tion wird entsprechend ihrer Versorgung mit Stickstotr (N) in die regenerierte und die
neue Produktion unterteilt. Die regenerierte Produktion ist der Anteil, der in der oberen
Ozeanschicht von Tieren und Zooplankton remineralisiert, d.h. in seine anorganischen
Bestandteile aufgelöst wird. Die dabei entstehenden Verbindungen (Ammonium, IJrea,
Aminosäuren) werden wiederum vom Phytoplankton für die Photosynthese benutzt.
Dieses Recycling von organischer Materie findet aber nicht unbegrenzt statt, denn ein
Teil der Primärproduktion sinkt in die tieferen Schichten des Ozeans ab ("Export"-Pro-
duktion). Die Exportproduktion wird im tiefen Ozeanremineraiisiert. Die anorganischen
Verbindungen gelangen schließlich mit der Ozeanzirkulation wieder in den oberen
Ozean. Zusammen mit atmosphåirischen und terresfrischen Einträgen werden sie vom
Phytoplankton als Ausgangsstoff bei der neuen Produktion verwendet.
Photosynthese:
Ebenso wie die gninen Pflanzen auf dem Festland sind die pflanzlichen Organismen der
marinen Biosphäre (Phytoplankton) in der Lage, durch Photosynthese organisches Mate-
rial aufzubauen. Die Photosynthesegleichung der marinen Biosphåire lautet:
122CO2+ I6NO'+ H,PO o+ I68H,O + l7H (2.19)
- Ðc rrrH zsso rroN tsP + I72O 2
Aus Kohlenstoff, Nitrat, Phosphat und Wasser entsteht Chlorophyll und Sauerstoff, der
im Ozean in Lösung geht. Da die Photosynthese Lichtenergie benötigt, kann sie nur im
lichterfrillten Teil des Ozeans stattfinden. Die Schicht, in der Photosynthese betrieben


















Abbildung 2.111 Schema des biologischen Kreislaufes in den oberen Schichæn des Ozeans. Die Primärproduktion des
oberen Ozeans setzt sich aus der neuen und der regenerierten Produktion von organischem Material
durch die Photosynthese von Phytoplankton zusammen. Der Teil der Primärproduktion, der in tiefe¡e
Ozeanschichten absinkt, wird als Exportproduktion bezeichnet. Nach: [Eppley und Peterson, 1979]
Da mit der Photosynthese im Ozean keine Fraktionierung verbunden ist, hat der dabei
freigesetzte Sauerstoffden gleichen Isotopengehalt wie Ozeanwasser, also imMittel}%o
gegenüber SMOW [Stevens, 1975].
Respiration
Der bei der Photosynthese erzeugte Sauerstoff hat einen ô-Wert von 0%o und ist damit
isotopisch sehr viel leichter als der in der Atmosphäre. Es findet jedoch im Ozean gleich-
zeitig immer Respiration statt, bei der Sauerstoff aus dem gelösten Reservoir verbraucht
wird (Remineralisierung).
Wie in der Landbiosph¿ire ist die Respiration mit einer kinetischen Fraktionierung ver-
bunden, die den gelösten Sauerstoff mit 18O anreichert. Der Fraktionierungskoeffizient
für die marine Respiration ist mit Inkubationsexperimenten von Oberflächenwasser zu
20.8 + 7..7%o [Kroopnick,I975]undmitHiifevonModellrechnungen zu22+l%o[Qtay
et al., 19931bestimmt worden. Beide V/erte repräsentieren die durchschnittliche Fraktio-
nierung der bei der Messung im Meerwasser anwesenden Organismen. In einer anderen
Untersuchung sind die Fraktionierungskoeffizienten für verschiedene Spezies separat
bestimmt worden fKiddon et al., 1993]. Im Durchschnitt ergab sich dabei ein Koeffizient
von 20 + 3 %o. Die einzelnen Ergebnisse sind in Tabelle 2.2 aufgeführt.
3r
Organismus tg Referenz
autotroph, Algen 2I -26%o Kiddon et a1.,1993
heterotroph, Bakterien 19.6 t 1.8%o Kiddon etal.,1993
heterotroph, Zooplankton I8-23%o Kiddon et al.,1993
heterotroph, Schalentiere 7.8 + 1.7 %o Kiddon et al.,1993
heterotroph, Lachs 6.6 + 1.2%o Kiddon eta1.,1993
Phytoplankton & Zooplankton 14.1 - r8.0%o Kiddon et aL, 1993
Phyto-, Zooplankton &B akterien 20.8 + 1.7 %o Kroopnick,I9T5
Phyto-, Zooplankton &Bakterien 22+l%o Quay et aI.,7993
Tabelle 2.2: Fraktionierungsfaktoren e¡ bei der autotrophen und heterotrophen Respiration im Ozean.
Offensichtlich ist die isotopische Zusammensetzung des in der oberen Ozeanschicht
gelösten Sauerstoffes davon abhåingig, wieviel Exportproduktion in die Tiefe absinkt.
Um den Betrag der Exportproduktion wird nämlich in der euphotischenZone mehr Pho-
tosynthese befieben als Respiration, d.h. mehr Sauerstoff mit ca. 0%o produziert als
respiratorisch mit ca.20%o angereichert. Der Anteil der Exportproduktion an der Primåir-
produktion ist nicht genau bekannt. Schätzungen zufolge beläuft er sich aufungefähr ein
Zehntel, z. B. [Eppley und Peterson, 1979).
Die Exportproduktion sinkt in die Tiefe und wird dort remineralisiert. Nur etwa 1-37o det
Primåirproduktion erreichen Ozeantiefen von unter 1000 m [Jahnke, 1996].
Atrch cler bei der Respiration im tiefen Ozean verbrauchte Sauerstoff wird fraktioniert.
Er stammt ursprünglich aus der euphotischen Zone und ist mit der Ozeanzirkulation in
tiefere Schichten gelangt. Je weiter er in den Ozeanströmungen transportiert wird, desto
stlirker wird er isotopisch angereichert. Messungen zeigen, daß der 18o-G"hult des 02 in
dem Maße zunimmt, wie der O2-Gehalt sinkt lK¡oopnick et al., 1972: Kroopnick und
Craig, 1976; Kroopnick, 1980; Bender und Grande,1987; Quay et a1.,19931.
Die Messungen wurden benutzt, um mit Hilfe von Modellen die effektive Fraktionierung
im tiefen Ozean zu berechnen. Sie setzt sich aus der kinetischen Fraktionierung bei der
tiefen Respiration und der bereits vorhandenen Anreicherung von 180 i.n 02 zusammen.
Unter der Annahme, daß die tiefe ebenso stark wie die obere Respiration fraktioniert,
ergaben sich effektive Fraktionierungen von l0-I3%o, abhåingig von der im Modell ange-
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2.4.6. Isotopenaustausch in der Stratosphäre
Wie schon von [Dole et al., 1954] vermutet, findet in der Stratosphäre unter dem Einfluß
einer erhöhten Sonneneinstrahlung (photochemisch) ein Isotopenaustausch zwischen 02
und CO2 statt. Er ist von [Gamo et al., 1989], [Thiemens et al., l99I), [Yung et al., I99I]
und [Wen und Thiemens, 1993] untersucht worden. Dabei fanden sie folgenden Mecha-
nismus :
Das aus 02 entstehende O(lD) reagiert mit CO2. Dabei bildet sich als Übe.gangszustand
CO3, das anschließend wieder zu CO2 zertafit. Die unterschiedlichen Symmetrieeigen-
schaften von C16Oj und CI8O16O2 führ"n dazu, daß sich beim ZertaI von CO3 das
schwere Isotop l8o-irn gebildeten CO2 aweichert. Mit zunehmender Höhe in der Strato-
sphäre steigt der Grad der Anreicherung uon 18O in CO2. Invers dazu nimmt natürlich
der Anteil uon l8O im 02 ab, doch der quantitative Effekt ist weit geringer, da die Kon-
zentration von 02 in der Atmosphåire (210 000 ppmv) sehr viel höher liegt als die von
CO2 (350 ppmv).
Insgesamt resultiert aus dem beschriebenen Mechanismus ein Isotopenaustausch zwi-
schen 02 und CO2, der folgendermaßen dargestellt werden kann :
,tuor*ttotuo -+ crso'uo *'uo, e.zo)
Der l8o-Transfer von 02 zu CO2hat zur Folge, daß der õl8o-Wert der Atmosphäre
(õ18ou,* : Dole-Effekt) abgesenkr wird.
Es ist geschätzt worden, daß der CO2-O2-Isotopenaustausch in der Stratosphäre die
Größe des Dole-Effektes um ungefähr 0.4%o vermindert [Bender et a1., 1994]. Da mit der
quantitativen Analyse des O2*Austausches zwischen Troposphäre und Stratosphäre
große Unsicherheiten verbunden sind, ist es schwierig, diesen'Wert exakt zu bestimmen.
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3. Modellbeschreibungen
Im ersten Teil dieses Kapitels geht es um den Sauerstoffumsatz zwischen den Kompo-
nenten des Klimasystems. Zuerct wird das Zusammenwirken der Simulationsmodelle im
Überblick dargestellt. Danach wird die globale Bilanzierung des Sauerstoffaustausches
zur Berechnung des Dole-Effektes beschrieben. Anschließend werden das Modell der
stabilen Wasserisotope, das Modell der globalen Landbiosphäre und das Modell des
Kohlenstoffkreislaufes im Ozean gesondert besprochen.
Der zweite Teil des Kapitels beschäftigt sich mit dem Transport von Sauerstoff durch die
atmosphärische Zirkulation. Hier wird das Transportmodell der Atmosphäre vorgestellt,
mit dem die Verteilung des 18O/16o-Verhältnisses in der Luft bestimmt werden soll.
3.L. Der Sauerstoffumsatz im Klimasystem
3.L.1. Verwendung der Modelle im Uberblick
Terrestrischer Anteil :
Die Version des Atmosphärenmodells ECHAM3, die die Physik der stabilen Wasseriso-
tope beinhaltet, berechnet gleichzeitig sowohl die Temperatur, die Luftfeuchtigkeit, den
Niederschlag und die Wolkenbedeckung, als auch ¿ur 186716O-Verhältnis des Wasser-
dampfes und des Grundwassers. Aus diesen Parametern wird der Isotopengehalt des
Blattwassers der Landvegetation bestimmt (siehe 3.I.2.). Die ECHAM-Klimagrößen
gehen außerdem in die Simulation der Landbiosphäre durch das SILVAN-Modell ein.
Mit dem Isotopenverhältnis des Blattwassers wird der Sauerstoffumsatz der Landbio-
sphäre zum terrestrischen Dole-Effekt zusammengesetzt.
Ozeanischer Anteil :
Den ozeanischen Dole-Effekt berechnet die zonal gemittelte Version des Modells der
Ozeanbiosphäre, HAMOCC3. Einer zweiten Version des HAMOCC3, mit implemen-
tiertem Planktonmodell, entstammt der Sauerstoffumsatz der Ozeanbiosphäre.
Kombination der beiden Anteile zum Dole-Effekt :
Die Größe des Dole-Effektes wird ermittelt, indem die ôl8o-Werte des Sauerstoffes, der
aus der ozeanischen und aus der terrestrischen Biosphäre in die Atmosphzire gelangt, mit
den Sauerstoffaustauschraten gewichtet werden (siehe 3.1.2.). Die Berechnungen finden
auf der Basis von monatlichen Feldern auf globalen Gittern statt (siehe z.B. Abb. 3.6).
Abb. 3.1 verdeutlicht den Informationsfluß zwischen den verschiedenen Modellen.
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3.1.2, Globale Bilanzierung des Sauerstoffaustausches
Das l8O/l6O-V"rhältnis des Blattwassers, R5¡, wird mit Hilfe der "Craig-Gleichung"
berechnet fCraig und Gordon, 1965] :




Dabei bezeichnet: R* das Isotopenverhältnis des Grundwassers, Ruu das des Wasser-
dampfes, h die relative Luftfeuchtigkeit, cr¡in den kinetischen Fraktionierungsfaktor und
ql--v(T) den temperaturabhängigen Fraktionierungsfaktor für den Übergang von Wasser
in Wasserdampf. Die Rechnung wird für jede Gitterzelle und jeden Monat ausgeführt.
Das Isotopenverhältnis R51 wird in den ô-Wert des Blattwassers, ôttOo,, umgerechnet,
der dann monatlich auf einem globalen Gitter vorliegt. Zur Berechnung des terrestri-
schen Dole-Effektes, ô18O¡u, wird der õ-Wert des Blattwassers 1ô18051) für jeden Monat
und jede Gitterzelle mit der entsprechenden Photosyntheserate PL gewichtet :
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Die Indizes i und j stehen für die Nummerierung der Gitterzellen in zonaler und meridio-
naler Richtung. Der Fraktionierungsfaktor für die Respiration in der Landbiosphäre, Ê¡,
wird ohne Gewichtung addiert, da er für alle Monate und Gitterzellen als gleich ange-
nommen wird.
Der ô-Wert des atmosphärischen Sauerstoffes, ô18Ou1n,, und damit der Dole-Effekt, wird
bestimmt aus l8 l8
8 F,ta õ O, +F .õta 07. ooz
F, +Fta oz (3.3)
F1o und Fo, sind die Gesamtraten des Sauerstoffaustausches mit der Land- und mit der
Ozeanbiosphäre, die einzeln bereits nach Fläche, Photosynthese- und Respirationsraten
gewichtet sind. ðl8O1u und ôttOo, bezeichnen den terrestrischen und den marinen Dole-
Effekt, d.h. das Isotopenverhältnis des atmosphärischen Sauerstoffes, das sich mit einer
rein terrestrischen oder einer rein marinen Biosphäre einstellen würde. Abbildung 3.1
veranschaulicht die Zusammensetzung der monatlichen FeldeÍ nrÍ oben beschriebenen
Berechnung des Dole-Effektes.
In der Stratosphäre tritt ein O2-CO2-Isotopenaustausch auf, der die Größe des Dole-

































Abbildung 3.1 Überblick über den Informationsfluß (durchgezogene Pfeile) zwischen den numerischen Simulations-
modellen, die für die Berechnung des Dole-Effektes (durch den gestrichelten Pfeil symbolisiert) ver-
wendet wurden. Für den terrestrischen Dole-Effekt berechnet das Atmosphärenmodell ECHAM
Temperatur, Niederschlag, Wolkenbedeckung und Luftfeuchtigkeit. Gleichzeitig bestimmt das in das
ECHAM integrierte Wasserisotopenmodell den Isotopengehalt von Grundwasser und Wasserdampf.
Die von ECHAM erzeugten Klimaparameter gehen in das Modell der Landvegetation SILVAN ein,
das die Umsatzraten der Landbiosphäre bestimmt. Den ozeanischen Dole-Effekt berechnet eine zonal
gemittelte Version des Ozean-Kohlenstofïmodells HAMOCC, den Sauerstoffumsatz eine Version mit
Planktonmodell. Die Fraktionierungen der Ozean- und der Landbiosphäre werden mit den jeweiligen
Sauerstofïumsatzsraten zum ôl8Oo,* zusammengesetzt.
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3.1.3. Stabile Wasserisotope in der atmosphärischen Zirkulation
Die Physik der stabilen Wasserisotope wurde in das allgemeine Zirkulationsmodell der
Atmosphäre, ECHAM3 [Modellbetreuungsgruppe, 1992), implementiert, um die Frak-
tionierung der Wasserisotope l80 und 2H lDeuterium) im globalen Wasserkreislauf zu
studieren [Hoffmann, 1995]. Das'Wasserisotopenmodell (ECHAM+Wasserisotope) soll
insbesondere die Isotopenzusammensetzung des Niederschlages wiedergeben, die aus
weltweit verftigbaren Meßwerten bekannt ist fDansgaard,1964; Rozanski et al., 1992].
Die ftir das Wasserisotopenmodell verwendete ECHAM-Version'(T42) benutzt ein hori-
zontales Gitter mit einer Auflösung von 2.8"x2.8", 19 Schichten in vertikaler Richtung
und einen Zeitschritt von24 Minuten.
In Abb. 3.2 sind die Fraktionierungsprozesse, die in den ECHAM-Wasserkreislauf ein-
gebaut wurden, dargestellt. Die Fraktionierungsprozesse sind in 2.2., dq Wasserkreislauf
in 2.4.3. beschrieben. Die Änderungen betreffen die Teile des Atmosphärenmodells, die
den Transport und die Speichemng von Wasser oder Wasserdampf enthalten :
. Vertikale Diffusion: Wasser verdampft von der Meeres- und von der Landoberfläche.
Bei der Verdampfung von Wasser aus dem Ozean wird eine kinetische und eine
Gleichgewichtsfraktionierung für die Isotope berücksichtigt. Die Verdampfung von
Wasser aus den Reservoirs der Kontinente (siehe Bodenprozesse) ist im Modell nicht
mit einer Isotopenfraktionierung verbunden.
. Horizontale und vertikale Advektion: Beim Transport von Wasser (Wasserdampf und
Wolken) mit den vom Klimamodell simulierten Winden werden die Isotope ohne
Fraktionierung mitgeführt.
. Wolken: Das Modell unterscheidet zwischen zwei Arten von Wolken. Die stratiforme
Bewölkung entsteht bei einer langsamen Kondensation (Stratuswolken). Die konvek-
tive Bewölkung tritt auf, wenn die Kondensation mit starken Vertikalbewegungen
(aufwärts: "Updraft") verbunden ist (Cumuluswolken). Konvektive erfolgt schneller
als stratiforme Kondensation. Die Wassertröpfchen in konvektiven Wolken sind im
Mittel größer und haben höhere Fallgeschwindigkeiten als in stratiformen Wolken.
Für die Kondensation von Dampf zu Wasser wird eine Gleichgewichtsfraktionierung
angenommen. Stratiformer Niederschlag steht im Modell zu 957o, konvektiver zu
457o im isotopischen Gleichgewicht mit dem Wasserdampf in der Wolke.
. Bodenprozesse: Der Niederschlag über dem Land verteilt sich auf den Schnee, auf
das "Skin"-Reservoir (die Wasserschicht auf den Blättern) und auf das Bodenreser-
voir, das maximal 200 mm Wasser speichern kann. Ein Teil des Vy'assers verdampft
wieder in die Atmosphäre (siehe Diffusion), der andere gelangt tiber die Flüsse in den



























Abbildung 3.2: Schema des Modells der stabilen Wasserisotope im ECHAM-Klimamodell. Die Transportprozesse
umfassen dìe horizontale und vertikale Advektion, die vertikale Diffusion (Verdampfung aus dem
Ozean und vom Land) und wolkeninterne Prozesse. Isotopenfraktionierungen finden bei der Ver-
dampfung, bei der Wolkenbildung (Kondensation) und beim Ausregnen der Wolken statt. Der Run-
off ist das Wasser, das dem Ozean über die Flüsse wieder zugeführt wird. Aus : fHofflmann, 1995].
Das Wasserisotopenmodell bildet die Grundlage für die Berechnung des terrestrischen
Dole-Effektes.
Um das Isotopenverhältnis des Blattwassers zu bestimmen (siehe 3.1.1.), benötigt man
auf der einen Seite die Isotopenzusammensetzung des Grundwassers und des Wasser-
dampfes in der bodennahen Luftschicht, auf der anderen Seite die Temperatur und die
Luftfeuchtigkeit in der untersten Atmosphärenschicht. Da aber im ECHAM3-Modell
keine Beschfeibung des Grundwassers enhalten ist, wird statt dessen das Wasserreservoir
des Bodens (Bodenreservoir) benutzt.
Außerdem liefert das Atmosphåirenmodell Felder für die Temperatur, den Niederschlag
und die Wolkenbedeckung, die in die Berechnung des Kohlenstoffumsatzes der Landbio-
sphäre mit SILVAN (siehe 3.1.3.) eingehen.
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3.1.4. Das Modell der Landvegetation
SILVAN ist ein Modell zur Simulation des Kohlenstoffumsatzes der globalen Vegetation,
das für Studien zur Sensitivität der Landbiosphäre auf Klimaänderungen entwickelt wor-
den ist. Detaillierte Erklärungen der biologischen Grundlagen, des Modellaufbaus und
der damit durchgeführten Sensitivitätsstudien findet man in der SILVAN-Modellbe-
schreibung [Kaduk, 1996].
Die Simulation der globalen Landbiosphäre mit SILVAN erfolgt auf dem ECHAM-T42-
Gitter, also mit 2.8'x 2.8' Auflösung, jedoch nur in den Gitterboxen, die auf dem Land
liegen und Vegetation aufweisen. Ausgangsbasis für die vorliegende Untersuchung sind
Klimagrößen (2.8. Temperatur, Niederschlag und Wolkenbedeckung), die durch das
ECHAM3-Modell (siehe 3.1.3.) bereitgestellt wurden. Aus Gründen der Konsistenz der
Berechnungen wurden die Klimaparameter aus der Modellrechnung verwendet, aus der
auch die Wasserisotope im Grundwasser und im Wasserdampf stammen.
Für die Zuordnung von pflanzenphysiologischen Parametern zu den Gitterelementen des
SILVAN-Modells wird die Landbiosph?ire in verschiedene Biome (Vegetationstypen)
unterteilt. Die Biomeinteilung wird durch das Modell BIOME von Prentice et al. U9921
festgelegt. Aus der EcHAM-Simulation wird von BIOME eine globale Verteilung von
17 Biomen erzeugt [Claussen und Esch, 1994]. Jedem Element des globalen Gitters, das
auf dem Land liegt, wird eines der Biome, arm Beispiel tropischer Regenwald, warme
Wüste, kalter laubabwerfender Wald oder Tundra zugewiesen.
Um den terrestrischen Dole-Effekt zu berechnen, benötigt man die Rate des Sauerstoff-
umsatzes der Landvegetation. SILVAN ist ein Modell des Kohlenstoffkreislaufes und
gibt die Austauschraten für Kohlenstoff an. Man rechnet sie anschließend mit einem
effektiven O2:CO2-Yerhältnis von -1.1 : I in die Umsatzraten für Sauerstoff um. Der
Faktor ergibt sich, weil Kohlenstoff- und Sauerstoffaustausch bei der Photosynthese und
der Respiration invers zueinander sind (siehe 2.4.4.).
SILVAN unterteilt sich in ein physikalisches und ein biologisches Modell (das Kohlen-
stoff- oder "C"-Kreislaufmodell). Der Aufbau des SILVAN mit den beiden Modellteilen,
die Kopplung an das Klima und die Modelldynamik sind in Abb. 3.3 dargestellt.
Das physikalische Modell berechnet aus Temperatu¡ Niederschlag und Bedeckung alle
für das Kohlenstoffmodell relevanten äußeren Parameter. Das sind insbesondere die Son-
neneinstrahlung zum Betreiben der Photosynthese, die Bodenwasserrnenge und die
Transpiration, also der Wasserverlust der Pflanzen durch Verdampfung.
Im Kohlenstoffmodell werden die Kohlenstoffaufnahme (Bruttoprimärproduktion, GPP)





Abbildung 3.3: Scheniatische Übersicht des globalen Vegetationsmodells. Klimaparameter wie Temperatur und Nie-
derschlag dienen zur Berechnung der Antriebsvariablen des Modells. Es unterteilt sich in einen phy-
Sikalischen Teil, in dem aktuelle und potentielle Evapotranspiration sowie die Bodenwasserrnenge,
und in einen biologischen Teil, in dem Blattflächenindex (LAI), Bruttoprim¿irproduktion (GPP) und
Respiration bestimmt werden. Aus : [Kaduk, 1996].
bestimmt. Die Differenz von Bruttoproduktion und Unterhaltsrespiration wird auf das
lebende und tote Gewebe, d.h. die Kohlenstoffreservoire verteilt (Allokation) und dient
als Energieträger für das Pflanzenwachstum. Der organische Bodenkohlenstoff und das
abgestorbene organische Material werden mit längeren Zeitkonstanten durch die hetero-
trophe Respiration abgebaut.
Für die Berechnung des terrestrischen Dole-Effektes liefert das SILVAN-Modell auf dem
ECHAM-T42-Gitter Felder für die Raten von Unterhalts-, 'Wachstums- und heterotro-
pher Respiration, sowie für die Bruttoproduktion (GPP). Da sich die Fraktionierungsfak-
toren für die aufgeführten Arten der Respiration nicht voneinander unterscheiden,
wurden die Respirationsraten aufsummiert.
Die Photorespiration (siehe 2.4.4) ist für den terrestrischen Dole-Effekt von Bedeutung,
wird aber im SILVAN vernachlässigt. Das wird benicksichtigt, indem die (Dunkel-)
Respiration mit 1.5 multipliziert wird, um die Gesamtrate einschließlich der Photorespi-
ration zu erhalten. Um die Photorespiration auszugleichen, muß die Pflanze zusätzlich
Photosynthese betreiben, daher wird die GPP ebenso mit einem Faktor von 1.5 multipli-
ziert. Daraus ergibt sich die Photosyntheserate, die statt der Bruttoproduktion benutzt
worden ist.
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Für die Berechnung des ozeanischen Dole-Effektes wurde ein zonal integriertes Kohlen-
stoffzirkulationsmodell benutzt. Es ist zur Untersuchung des interhemisphärischen CO2-
Transports im Ozean [Weber, 1996) von einem dreidimensionalen Modell der Ozean-
Kohlenstoffzirkulation, HAMOCC3 fMaier-Reimer, 1993), abgeleitet worden.
Das Modell hat in meridionaler Richtung (geographische Breite) 36 Gitterelemente, ent-
sprechend einer Auflösung von 5'. In zonaler Richtung (geographische Länge) ist es in
zwei Ozeanbecken, eines für den Atlantik und eines für den Indo'Pazifrk, unterteilt, die
jeweils unter Berücksichtigung ihrer zonalen Ausdehnung integriert sind. Die Geometrie
der Ozeanbecken wird durch Abb. 3.4 veranschaulicht.
Es gibt 15 vertikale Schichten, die bis in eine Tiefe von 6000 m reichen. Die oberen
Schichten umfassen je 50 m, im tiefen Ozean nimmt die Schichtdicke zu. Das Modell
arbeitet mit einem Zeitschritt von einem Monat.
Die Felder mit der Geschwindigkeits-, Temperatur- und Salzverteilung werden von
einem Ozeanzirkulationsmodell berechnet, dem die Bewegungsgleichungen eines Flüs-
sigkeitsteilchens (Navier-stokes-Gleichungen) zugrunde liegen [Maier-Reimer und
Mikolajewicz, 19921.
Es wird durch physikalische Parameter an der Ozeanoberfläche (Windschub, Salzgehalt,
V/¿irmefluß) angetrieben, die aus Beobachtungen stammen. Sauerstoff und organische
Materie werden mit der Ozeanzirkulation mitgeführt. Ihre Verteilung ergibt sich durch
die numerische Simulation von Advektion, Diffusion und biologischen Prozessen.
Im Modell wird nur die Exportproduktion berechnet. Das ist der Anteil des organischen
Materials, der in die Tiefe absinkt. Die Exportproduktion macht etwa ll4 bis 1/20 der
Gesamtproduktion (Photosyntheserate) im Ozean aus fEppley und Peterson, 1979]. Da
der genaue Wert nicht bekannt ist, wurden Modellrechnungen mit einem Verhältnis von
Gesamt- zu Exportproduktion von 4:1, 10:1,20:1,,25 1 und 30:1 ausgeführt. Von dem
verbleibenden Anteil wird angenommen, daß er in den oberen Ozeanschichten reminera-
lisiert, d.h. aufgelöst wird ("obere Respiration").
Für die Raten von Photosynthese und oberer Respiration werden im Modell ganzzahlige
Vielfache der Exportproduktion benutzt. Bei der Photosynthese werden l60 und l80 i-
Isotopenverhältnis des Wassers (ôl8Oor.un= 0%o) frei. Die obere Respiration entfernt
mehr 160 als 180 aus dem vorhandenen Sauerstoff-Reservoir. Verglichen mit dem vorhe-
rigen Zustand enthält es einen höheren 18o-Ant"il.
Auch die "tiefe Respiration" (Abbau der Exportproduktion im tiefen Ozean) entzieht
dem gelösten Sauerstoff mehr 160 ul, 180. D", Sauerstoff ist umso stärker un 180 ange-
reichert, je weniger 02 noch im Ozean vorhanden ist. In der Ozeanzirkulation werden
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Abbildung 3.4: Geometrie der Ozeanbecken des zonal integrierten Kohlenstoffzirkulationsmodells. Die beiden Oze-
anbecken, Atlantik und Indo-Pazifik, sind in meridionaler Richtung in je 36 Gitterboxen unterteilt.
Aus: [Weber, 1996].
Der Gasaustausch zwischen Ozean und Atmosphäre wird für 160 und ftir 18O separat
berechnet, da die beiden Sauerstoffisotope verschiedene Löslichkeiten in Ozeanwasser
haben (siehe 2.2.).
Über den Gasaustausch gelangt einerseits Sauerstoff mit dem õ18O62-Wert des Ozeans
in die Atmosphäre, andererseits der atmosphärische Sauerstoff mit dem õi8Oo*-Wert in
den Ozean. Der Austausch wird im Modell in jedem Zeitschritt berechnet. ô18Oo,* wird
mit einem beliebigen Startwert (ï'ier 23%o) initialisiert. Aus den Modellrechnungen
ergibr sich im dynamischen Gleichgewicht ein neuer Wert für õttOu,,n. Er gibt die Größe
des ozeanischen Dole-Effektes an.
Der Kreislauf von photosynthetischer Produktion und respiratorischem Abbau von orga-
nischem Material in den oberen Ozeanschichten (siehe 2.4.5.) wird im lvlodeli nicht
simuliert. Man benötigt aber für die Berechnung der Verteilung der Sauerstoffisotope in
der Atmosphäre die jahreszeitlichen Schwankungen der Raten von Photosynthese und
oberer Respiration. Sie wurden daher mit einer Version des HANfOCC-Modells mit
implementiertem Planktonmodell bestimmt, das den biologischen K¡eislauf im oberen


















Abbildung 3.5: Übersicht über die Quellen und Senken von 02 in Land- und Ozeanbiosphäre, deren ôl8O-Werte in die
Berechnung der Verteilung der Sauerstoffisotope mit dem Transportmodell eingehen.
3.2. Sauerstoffverteilung in der Luft
Abb. 3.5 zeigt in Bezug auf die AtmosphZire schematisch die O2-Quellen, d.h. durch die
Photosynthese freigesetztes 02, und die O2-Senken, d.h. bei der Atmung entnommenes
02, mir ihren jeweiligen õl8O-Werten (siehe 2.4.2.).Die Verteilung und die St¿irke dieser
Quellen und Senken werden mit den bereits besprochenen Modellen SILVAN und
HAMOCC3 (mit Plankton) bestimmt. Sie dienen als Ausgangsbasis für die Berechnung
der Verteilung der Sauerstoffisotope in der Luft mit dem Transportmodell TMz'
3.2.1. Das Tbansportmodell der Atmosphäre
TM2 ist ein 3-dimensionales atmosphärisches Transportmodell fHeimann, 1995]. Es löst
die Kontinuitätsgleichung für eine beliebige Anzahl von Tracern (Spurenstoffen) auf
einem globalen Gitter. Die Kontinuitätsgleichung für einen Tracer lautet :
#,ro @, t) ' x e, t) ) - e (x, t) Q'4)
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Abbildung 3.6: Das horizontale Gitter der "coarse grid" Version des atmosphfischen Transportmodelles TM2' Die
'Zahlen 
an der linken und an der oberen Leiste repräsentieren geographische Breite und Länge in
Grad, die Zahlen an der rechten und an der unteren Leiste die entsprechenden Indizes der Zellen'
Aus: [Heimann' 1995].
Dabei bezeichnet X das Tracermischungsverhältnis (Tracerkonzentration), p die Luft-
dichte und Q die Quelle bzw. Senke des Tracers. Alle Parameter sind vom Ort x und der
Zeit t abhängig. Im Zeitableitungsoperator d"/dt sind die verschiedenen Transportpro-
zesse des Modells enthalten.
Die horizontale Auflösung des TM2 beträgt in der "coarse grid"-Version etwa 8'x10',
wie in Abbildung 3.6 veranschaulicht wird. Das entspricht 24 Gitterzellen in zonaler
Richtung und 36 in meridionaler. Es gibt 9 vertikale Schichten, die insgesamt 30 km
Höhe umspannen. Der Zeitschritt beträgt 4 Stunden.
In jedem Zeitschritt berechnet das Modell die Veränderungen der Tracerkonzentration
durch euellen und Senken und die Transportprozesse. Der Transport eines Tracers durch
die Bewegung der Luftmassen wird im Modell unterteilt in den advektiven Teil, der auf
dem 3-dimensionalen Gitter aufgelöst wird, und in die subskaligen Prozesse, die sich auf
Skalen unterhalb der Gitterauflösung abspielen. Diese werden im Modell durch eine
geeignete Parametrisierung beschrieben. Dazu gehören der Transport durch konvektive
Wolken (Kumuluswolken) und die vertikale Diffusion.
Das Modell wird durch zeitabhiingige 3-dimensionale Felder meteorologischer Daten
(2.8. Windgeschwindigkeit, Lufttemperatur,' relative Luftfeuchtigkeit) angetrieben.
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Diese Felder werden aus meteorologischen Analysen des ECMWF (European Center for
Medium Range Weather Forecast) des Jahres 1987 gewonnen. Das Transportmodell wird
mit einer atmosphärischen Konzentration des Tracers von Null initialisiert. Dem Modell
werden 4 Jahre lang dieselben monatlichen Flüsse und meteorologischen Felder zugrun-
degelegt. Als Ergebnis der Simulation wird die atmosphärische Tracerverteilung des
vierten Jahres ausgegeben.
Die Simulation von Isotopenverteilungen in der Atmosphäre mit dem TM2-Modell ist
für das r8o/r6o-Verhältnis von CO2 von Ciais et al. [1996b] und für das t3C/r2C-Ver-
hältnis von Methan (CHa) von Hein et al. lI997l beschrieben. Die verwendete Methode
soll hier kurz skizziert werden.
Die Kontinuitätsgleichung (3.4) für das 18O/16o-Isotopenverhältnis hat die Form :
TlpQ,t).Xu@,t)'R(x,r)l = ín,Q,t).R, (3.5)
'i =1
Hier steht p für die Luftdichte, 1¡u1für das vom Modell simulierte Sauerstoffmischungs-
verhältnis, R für das Isotopenverhältnis der Luft und und Q für die Sauerstoffquellen,
alle in Abhängigkeit von der dreidimensionalen räumlichen Koordinate x und der Zeitt.
Der Index j läuft über alle n Sauerstoffquellen Q, die jeweils ein Isotopenverhältnis von
R¡ in die Atmosphäre tragen. Der Operator T beschreibt alle Transportprozesse des
Modells.
Wird von (3.5) die Kontinuitätsgleichung, multipliziert mit einem beliebigen Referenz-
wert R."¡ für das Isotopenverhältnis, abgezogen, so erhält man :
Tlp Q, t)X.uQ, /) (R (x, t) - R,")J = Z O¡Q, t) (R,- R,,f) (3.6)j= I
Man geht zur ô-Notation über mit :
R(x,t) = (1 - ô(x,t)) .RsMow,
R.ef = (1 - ô."¡) .RsMow,
Rj = (1 - ô¡) .Rsuow .
Als Referenzwert benutzt man das mittlere Isotopenverhältnis von Sauerstoff in der
Atmosphäre, ô1800,* oder kurz ôo,* (der Dole-Effekt im Modell). Damit :
TlpQ,t)xu(x,r) (ô(x,r¡ 
-õn,,n)ì = ín,(.r,r) (ô, -õo,*) (3.7)j=l
46
f,¡a(x,t) kann durch 1atm ersetzt und auf die andere Seite gebracht werden, denn die
Abweichungen von der mittleren atmosphärischen Konzentration (23.14 7o) sind ftir





TLpQ,r) (ô(x, t¡ 
-õo,)J = I QtQ, t) (3.8)j=l
Das ist die Gleichung, die im Transportmodell gelöst wird. Die monatlichen Flüsse von
Sauerstoff werden auf das Modellgitter interpoliert und stellen die Quellen Q(x,t) dar.
Senken werden als negative Quellen angegeben. Bei der Interpolation muß darauf geach-
tet werden, daß die Gesamtmenge an Sauerstoff, die in,die Atmosph?ire gelangt, bei der
Umwandlung erhalten bleibt.
Die Quellen Q werden jeweils mit 1ô¡ - ôu,,n) multipliziert. Das gibt die Abweichung der
Isotopenzusammensetzung des Sauerstoffes dieser Quelle vom atmosphärischen Mittel-
wert an. Dementsprechend berechnet das Modell den Isotopengehalt des Sauerstoffes in
der Luft, õ(x,t), in Abweichung von ôurn.,. Durch Addition des Mittelwertes kann man
anschließend die Verteilung des 180/l6o-Verhältnisses in der Atmosphäre angeben.
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4. Ergebnisse und Diskussion
Kapitel 4.1 beschäftigt sich mit der Bilanzierung des O2-Umsatzes und der Berechnung
des Dole-Effektes aus dem terrestischen und dem ozeanischen Anteil, Kapitel 4.2 mit
der Simulation der 18o-V"rt"i1ung in der Atmosphäre. Die Berechnungen und Simulatio-
nen fanden auf der Basis von monatlichen Mittelwerten auf einem globalen Gitter statt.
4.1. Globale Bilanzierung des Sauerstoffaustausches
Terrestrischer Anteil:
Die Simulation mit dem ECHAM3-Modell mit integrierten Wasserisotopen wurde über
5 Jahre ausgeführt. Jeder Monat wurde anschließend über die 5 Jahre gemittelt. Als
Randbedingungen wurden dem Modell die Temperaturen der Ozeanoberfläche aus
Beobachtungen vorgegeben. Die sich aus dem Modell ergebenden Klimaparameter (2.8.
Niederschlag, Temperatur, Têmperaturamplitude, V/olkenbedeckung) wurden als Ein-
gangsgrößen im SILVAN-Mode11 verwendet. Aus der Temperaturamplitude, d.h. der
Differenz zwischen der höchsten und der tiefsten Temperatur eines Monats, wurde im
SILVAN ein Tagesgang in der Temperatur erzeugt, der ein Maximum während des Tages
und ein Minimum wåihrend der Nacht aufweist.
Der Isotopengehalt des Blattwassers wurde gemäß Gleichung (3.1) berechnet. Dazu wur-
den die Temperatur, die relative Feuchtigkeit der bodennahen Luftschicht, den Isotopen-
gehalt des Grundwassers und den Isotopengehalt des Wasserdampfes der bodennahen
Atmosphärenschicht benötigt. Auf den folgenden Seiten sind die Jahresmittelwerte der
frir die Berechnung benutzten Eingangsgrößen abgebildet. Dabei sind die õ18o-Werte
immer als Abweichungen von Rg¡4g1y in%o angegeben.
Abb. 4.1 zeigtdie simulierte isotopische Zusammensetzung des Grundwassers, 
^bb.4.2die des Wasserdampfes. Da das Grundwasser aus dem Niederschlag gebildet wird, und
seine isotopische Zusammensetzung den Isotopengehalt des Niederschlages, über einen
längeren Zeitaum integriert, widerspiegelt, wird der ôl8o-Wert des Niederschlages in
Abb. 4.3 gezeigt, obwohl diese Größe nicht direkt in die Berechnungen eingeht. Diese
Darstellung bietet den zusätzlichen Vorteil, die Resultate der Simulation mit Beobach-
tungen vergleichen zu können. Für die ôl8o-Werte des Grundwassers oder des Vy'asser-
dampfes existieren nur vereinzelt Messungen. Deswegen sind in Abbildung 4.4 die
Jahresmittelwerte der beobachteten õl8o-Werte im Niederschlag hinzugefügt (nach

















Johresmittel: d180 im Grundwosser in Promille
Abbildung4.l: Jahresmitælderô18O-WerteimGrundwasserin%¿ausderECHAM-T42-Simulation.
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Johresmittel: d18O im Niederschlog (promille)
tðu
Abbildung 4.3: Jahresmittel der õl8O-We¡te im Niederscll.aginVoo aus der ECHAM-T42-Simulation.





















Johresmittel: d180 im Blottwosser in Promille
Abbildung 4.5: Jah¡esmittel der berechneten ðl8O-Werte im Blattwasser in %o.
Ein Vergleich der beiden Abbildungen 4.3 und 4.4 zeigt, daß durch die Simulation die
großräumigen Strukturen der ôl8O-V/erte im Niederschlag gut wiedergegeben werden.
Der Niederschlag ist jedoch an einigen Stellen zu stark an 18O abgereichert, wie z.B.
über Nordafrika oder Australien (Trockengebiete). Diese Tendenz überträgt sich in abge-
schwächter Form auch ins Grundwasser. Auf den Dole-Effekt wirkt sich der Fehler kaum
aus, da in Trockengebieten die O2-Produktivität nur gering ist. Ftir eine ausführliche
Erörterung der Resultate dieser Simulation sei auf [Hoffmann,1995) verwiesen.
Abbildung 4.5 zeigtdie Jahresmittel der õl8O-Werte des Blattwassers, die entsprechend
Gleichung (3.1) berechnet wurden.'Wegen der besseren Anschaulichkeit wird diese Glei-
chung hier nochmals in der ô-Notation wiedergegeben :
_18^õ'"ou,o,,: Er_v+ (l 
-h) .[õttor,, -r0,,)+å.ôrsorop (4.1)
Wie man anhand dieser Gleichung erkennen kann, ist das Blattwasser isotopisch stets um
den Betrag der Gleichgewichtsfraktionierung, die beim Phasenübergang des 'Wassers
auftritt, gegenüber dem Grundwasser oder dem'Wasserdampf angereichert. Der Fraktio-
nierungskoeffizient e¡_y ist von der Temperatur abhängig (ca.9%o bei 25"C).
Die relative Luftfeuchtigkeit ist der wichtigste Parameter für den Grad der Anreicherung
von 18O im Blattwasser. Bei der Analyse von Gleichung (4.1) lassen sich zwei Fälle
unterscheiden:
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. Fall 1: relative Luftfeuchtigkeit -> 0 Vo (h -> 0). In diesem Fall kann man den dritten
Term von (4.1) gegenüber dem zweiten vemachlässigen. Je niedriger die relative
Luftfeuchtigkeit ist, desto mehr Wasser verdunstet aus den Stomata bei der Pflanzen-
transpiration. Das verlorene Wasser ersetzt die Pflanze, indem sie über die Wurzeln
Wasser aus dem Boden aufnimmt. Dabei kann im Laufe eines Tages bis zu zehnmal
mehr'Wasser durch die Pflanze transportiert und verdunstet werden, als sie insgesamt
enthält. Da die Transpiration mit einer kinetischen Fraktionierung verbunden ist, wird
das Blattwasser gegenüber dem Grundwasser isotopisch angereichert. Entscheidend
für den Grad der Anreicherung ist die Stärke der kinetischen Fraktionierung. Der
Fraktionierungskoeffizient Ê¡in wurde mit einem global konstanten Wert von -26.3 %o
benutzt. Die Fraktionierung ist bei molekularer Diffusion (-28,5%o, fMerlivat, 1978])
größer als bei turbulenter Diffusion und hängt von der Windgeschwindigkeit ab. Sie
kann außerdem je nach Spezies verschieden sein (siehe Abbildung 4.6 rechts). Daher
ist dieser Wert mit einer großen Unsicherheit behaftet. Aus dem Koeffizienten der
kinetischen Fraktionierung ergibt sich, daß die bei ÙVo relativer Luftfeuchtigkeit auf-
tretende maximale Anreicherung von 18O im Blattwasser 26.3%o (+ ca. 9%o aus ey-y)
gegenüber dem Grundwasser berägt.
FaIl2: relative Luftfeuchtigkeit -> 100 Vo (h -> 1). Bei einer hohen relativen Luft-
feuchtigkeit tauschen die Blätter'Wasser mit dem 'Wasserdampf der sie umgebenden
Luft aus. Daraus resultiert ein isotopisches Gleichgewicht zwischen Blattwasser und
Wasserdampf. Der Isotopengehalt des Blattwassers wird von der isotopischen Zusam-
mensetzung des Wasserdampfes bestimmt. Damit wird der zweite Term von (4.1)
gegenüber dem dritten Term vernachlässigbar klein. Im globalen Mittel ist der õ18O-
'Wert des'Wasserdampfes etwa l\%oniedriger als der õ18o-V/ert des Grundwassers.
Diese Betrachtungen legen nahe, bei der Analyse der Eingangsparameter frir die Berech-
nung des Isotopengehaltes im Blattwasser besonderes Augenmerk auf die relative Luft
feuchtigkeit zu legen. Dabei muß gleichzeitig auch die Temperatur benicksichtigt
werden. Bei steigender Temperatur kann die Luft mehr'Wasserdampf aufnehmen, dem-
entsprechend sinkt ihre relative Feuchtigkeit. Ûber diesen Zusammenhang wirken sich
Temperaturänderungen viel st?irker aus als über die Abheingigkeit der Phasenübergangs-
fraktionierung c[l-v von der Temperatur (0.07 %o I 'C).
Die Verwendung von Monatsmittelwerten bei der Berechnung des Isotopengehaltes im
Blattwasser birgt hier ein Problem. Sowohl die Temperatur als auch die relative Luft-
feuchtigkeit der bodennahen Atmosphåire sind nicht repräsentativ frir die Bedingungen
während des Tages, denn sie sind über den Tagesgang (Tages- und Nachtwerte) gemit-
telt. Die isotopische Zusammensetzung des Blattwassers wird aber durch die nur tags-
über stattfindende Photosynthese in die Atmosphåire getragen. Aus diesem Grunde
wurde die Temperaturamplitude in die Berechnung einbezogen. Damit ist es möglich,
diesen Effekt abzuschätzen und von Monats- auf Tagesmittelwerte überzugehen.
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Die Temperaturamplitude kennzeichnet, wie eingangs erwähnt, die Differenz zwischen
maximaler und minimaler Temperatur. Es ist anzunehmen, daß der Monatsmittelwert
etwa auf der Hälfte zwischen beiden liegt. Deswegen wurde zum Monatsmittelwert ein
Viertel der Amplitude addiert, um eine Abschätzung des Tagesmittelwertes zu erhalten.
Abbildung 4.6 dient zur Rechtfertigung der angewandten Methode. Dargestellt sind der
Tagesgang von Temperatur, Luftfeuchtigkeit (links) und ôl8o-Werten im Blattwasser
verschiedener Bäume (rechts) fFörstel, Ig78].Die ô18O-Werte ändem sich offensichtlich
invers zur relativen Luftfeuchtigkeit. Der Tagesmittelwert berägt etwa 14'C, und die
Temperatur weist eine Amplitude von etwa 18"C auf (von 5'C bis 23'C). Addiert man
zum Mittelwert ein Viertel der Amplitude, also 4.5"C, ergibt sich ein Wert von 18.5'C,
der sicherlich die Tagesbedingungen weit besser charakterisiert als der Mittelwert'
In der Abbildung 4.7 sind die Jahresmittelwerte der im Modell simulierten Temperatur-
ampiitude dargestellt. Die beschriebene Korrektur wirkt sich umso st¿irker aus, je größer
die Temperaturamplitude ist. Das hängt hauptsächlich davon ab, ob das Klima maritim
oder kontinental beeinflußt ist. Maritime Kiimate haben ausgeglichenere Temperaturen
als kontinentale, also eine kleinere Temperaturamplitude. In den subtropischen Regionen
gibt es besonders starke Schwankungen zwischen Tages- und Nachttemperaturen (Tages-
zeitenklima). Vor allem in Afrika wird dies durch die Simulation gut wiedergegeben.
Mit den monatlichen Werten der Temperaturamplitude wurden die Monatsmitteiwerte
der Temperatur korrigiert. Dadurch erhöhte sich die globale mittlere Temperatur um
etwa 2"C. Mit der veråinderten Temperatur wurde die relative Luftfeuchtigkeit neu
berechnet. Gegenüber dem unkorrigierten Wert liegt sie nun global um durchschnittlich
5Vo niednger. Abbildung 4.8 zeigt, wie sich die zonal, d.h. entlang der Breitenkreise
gemittelten 'Werte von Temperatur und Luftfeuchtigkeit durch die Korrektur geändert
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Abbildung 4.6: Beobachteter Tagesgang I (links) von Temperatur ['C] und ¡elaliver Luftfeuchtigkeit
lVo) und (rechts) vom ô18O.[%o] des Blattwassers von 3 verschiedenen Bäumen in-
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Abbildung 4.8: Zonal gemittelte Weræ der Temperatur ["C], der relativen Luftfeuchtigkelt lVo) vor (*) und nach
der Korrektur mit der Temperaturamplitude, alle aus der ECHAM-T42-Simulation, sowie die mit


























Johresmittel: relotive Luftfeuchtigkeit in %
180
Abbildung 4.9: Jahresmittel der relativen Luftfeuchtigkeit n Vo in der untersten Aünosphärenschicht (1000 hPa),
mit der Temperaturampütude korrigiert, beide aus de¡ ECIIAM-T42-Simulation.
120 60w 60E 120 löu
Abbildung4.l0: JahresmittelderbeobachtetenrelalivenLufdeuchrigkeitinVoineinerHöhevonetwal000m


































In Abb. 4.9 sind die Jahresmittelwerte der simulierten relativen Feuchte in der untersten
Luftschicht dargestellt, die sich nach der Korrektur ergeben haben. ZumYergleich zeigt
Abb. 4.10 Jahresmittelwerte der beobachteten relativen Luftfeuchtigkeit aus Peixoto und
OortÍ19921. Da es sich dabei um Meßwerte aus 1000 m Höhe handelt, ist dem Vergleich
vor allem zu entnehmen, daß die wesentliche Struktur der Feuchteverteilung gut simu-
liert wird. Die Simulation erzeugt meist höhere Luftfeuchtigkeiten, als beobachtet wer-
den. Dennoch erkennt matt Übereinstimmungen in den Abbildungen. Beispielsweise ist
die geringe relative Feuchtigkeit der Luft über Nordafrika gut wiedergegeben.
Der Isotopengehalt des Blattwassers wurde mit unkorrigierten und mit korrigierten Wer-
ten berechnet. Abb. 4.5 zeigt die Jahresmittel der ô18o-W9rte im Blattwasser nach der
Korrektur. Abb. 4.8 veranschaulicht, daß sich durch die Konektur die zonalen Mittel-
werte des õ18O im Blattwasser gegenüber der unkorrigierten Rechnung fast gleichmäßig
um etwa 2%o erhöhen. Nach der Korrektur beträgt die Anreicherung uo., 18O im Blatt-
wasser im globalen Mittel 5.2%o gegenüber Rsuow.
Je mehr Photosynthese eine Pflanze betreibt, desto mehr A2setzt sie frei und desto stär-
ker wird der ô18o-Wert ihres Blattwassers in die Atmosphåire getragen. Deswegen muß
der ð18o-V/ert des Blattwassers jeweils mit dem O2-Fluß der Photosynthese gewichtet
werden. Zur Verdeutlichung werden in Abb. 4.11 die beiden Größen in zonal gemittelter
Form nebeneinandergestellt. Die Abbildung l2ißt erkennen, daß der meiste Sauerstoff in
Äquatornähe mit relativ schwach angereichertem Blattwasser produziert wird, während
das am stärksten angereicherte Blattwasser zwischenZ0 und 30'N auftritt, wo nur wenig
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Abbildung 4.ll: Zonal gemittelte Werte des berechneten ô18O im Blattwasser llooTund fi.irdie von SILVAN










Abbildung 4.12 zeigt Jahresmittelwerte des simulierten Sauerstoffaustausches mit der
Landbiosphåire. Es ist nur der Photosynthese-O2-Fluß dargestellt, da die Jahresmittel-
werte des Respirations-O2-Flusses mit denen der Photosynthese nahezu identisch sind.
Der Photosynthesefluß gibt an, wieviel Sauerstoff (in Mol 02) in einem Gitterelement
der Landoberfläche pro *2 und Monat im j2ihrlichen Mittel mit der Atmosphäre ausge-
tauscht wird. Der globale Fluß beträgt etwa 1015 Mol 02 pro Monat.
In Abbildung 4.13 sind die Jahresmittelwerte des simulierten õ18O-Wertes dargestellt,
den der O2-Fluß von Photosynthese und Respiration in einem Gitterelement hat. Zlsam-
men mit dem Respirationsfluß verändert der Photosynthesefluß die isotopische Zusam-
mensetzung des atmosphärischen Sauerstoffes. Der ausgetauschte Sauerstoff ist durch
einen õl8O-Wert charakterisiert, der sich aus dem ôl8o-'Wert des Blattwassers bei der
Photosynthese und dem õl8o-Wert der kinetischen Fraktionierung bei der Respiration
zusammensetzt.
Aus der Kombination der beiden Abbildungen wird ersichtlich, daß in Nordafrika und
im vorderen Orient der õl8O-Wert mit 40-50%o am höchsten, aber gleichzeitig der 02-
Fluß vernachlässigbar klein ist. Die global niedrigsten ðl8O-Werte von l0-15%o finden
sich in Sibirien und in Kanada, wo die O2-Flüsse ebenfalls sehr klein sind. In den Gegen-
den mit hoher O2-Produktion, wie im tropischen Afrika, Mittel- und Südamerika, liegen
die ôl8O-Werte meist bei25-30%o.
Für die Fraktionierung der Respiration in der Landbiosphäre wurde ein global einheitli-
cher Koeffizient von ey:20%o angenommen. Dieser Wert wird bei Guy et al. [1993] fiir
die durchschnittliche terrestrische Fraktionierung angegeben. Er ergibt sich, wenn man
die bei den verschiedenen Stoffwechselmechanismen auftretenden Isotopenfraktionie-
rungen (siehe Tabelle 2.1) mit dem jeweiligen Anteil des Stoffwechselweges an der
Gesamtmenge des verbrauchten O2verknüpft. An der gesamten globalen Respiration ist
beispielsweise die heterotrophe Respiration zu 40Vo, díe Photorespiration zu 30Vo und
die autotrophe Respiration zu 20Eo beteiligt.
Gemäß Gleichung (3.2) wurde der terrestrische Dole-Effekt, also der Anteil der Land-
biosphäre an der Größe des Dole-Effektes, ermittelt.In die Rechnung gehen der mit dem
O2-Fluß der Photosynthese gewichtete õl8o-V/ert des Blattwassers und der Fraktionie-
rungsfaktor bei der Respiration in der Landbiosphåire ein. Insgesamt ergibt sich ein terre-
strischer Dole-Effekt von (24.5 + 0.5) %o. Die Abschätzung des Fehlers beruht auf der
von Guy et al. [1993] angegebenen Unsicherheit des respiratorischen Fraktionierungs-
faktors von +0.5%o, detr sich linear in die Größe des terrestrischen Dole-Effektes über-
trägt. Die Unsicherheit der anderen Parameter kann aufgrund der fehlenden Meßwerte
nicht eingeschätzt werden.
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Johresmittel: Photosynthese in Mol 02 pro m^2 &. Monot
60w
Abbildung 4.12: Jahresmittel des von SILVAN simulieræn Photosynthese-O2-Flusses in die Atmo-
sphäre in Mol 02 Pro m2 und Monat.
Johresmittel: d180 02-Fluss (promille)
lE0



















Mit dem zonal integrierten Modell des Ozean-Kohlenstoffkreislaufes wurden die Simu-
lationen zur Berechnung des ozeanischen Dole-Effektes durchgeführt. Die Photosyn-
these und die Respiration, die in der euphotischenZone stattfinden, wurden als Vielfache
der im Modell berechneten Exportproduktion ausgednickt. Der ozeanische Dole-Effekt
wurde jeweils für ein Verhältnis von Photosynthese zu Respiration, kurz P:R (siehe 2.3),
von 4 : 3, 10 : 9,20 : 19,25 : 24 und 30 : 29 durchgeftihrt. Zt Begnn jeder Rechnung
wurde der ôl8o-Wert der Atmosphåire mit23%o initialisiert. Für die marine Respiration
wurde nach Kiddon et al. [1993] ein Fraktionierungskoeffrzientvon2}%obenutzt.
Abbildung 4.75 zeigt, wie sich in der Simulation der Isotopengehalt des atmosphärischen
Sauerstoffes unter dem Einfluß der marinen Biosphåire mit der Zeit veråindert. Anfangs
hat der Sauerstoff in der Luft noch den õl8O-Startwert von 23%o. Der im Ozean durch
die biologischen Prozesse erzevgte Sauerstoff ist isotopisch leichter als der Startwert.
Über die Meeresoberfläche gelangt dieser Sauerstoff in die Atmosphäre, und der ô18O-
Wert des Luftsauerstoffes sinkt. Die Simulation wurde fortgesetzt, bis sich ein Gleichge-
wichtszustand im Isotopengehalt des 02 in der AtmosphÈire eingestellt hatte. Abbildung
4.l4kawtman entnehmen, daß sich das System für die Rechnungen mit P : R von 10 : 9,
20: 19,25 :24 und 30 :29 nach etwa 10,000 Jahren im Gleichgewicht befindet. Bei der
Rechnung mit einem P : R von 4 : 3 dauert es sehr viel länger, nämlich etwa 40,000













Abbitdung 4.14: Ånderung des ôl8O-Wertes tt Voo im Luftsauerstoff bei der Simulation des ozeani-
schen Dole-Effektes mit HAMOCC, aufgetragen gegenüber der Zeit in Jah¡en und für






















Photosynth. Respiration Export õttou* ôttoo-tooot ôl8ottoo-
4 J 1 16.86%o 18.04%o 24.41%o
10 9 I T8.33 %o 19.51%o 25.89 %o
20 r9 1 18.82V o 20.00%o 26.38%o
25 24 I 18.92%o 2O.lO%o 26.48%o
30 29 1 18.98%o 20.16%o 26.54%o
Im Gleichgewichtszustand gibt der ô18O-Wert in der Atmosphåire den ozeanischen Dole-
Effekt an. Wenn es keine Landbiosphäre gäbe, würde sich der Dole-Effekt auf diesen
Wert einstelien. Die Resultate der verschiedenen Simulationen ergeben die in Tabelle 4.1
aufgeführten'Werte für den ozeanischen Dole-Effekt 1ô18Our*¡ :
Tabelle 4.1: Werte des ozeanischen Dole-Effektes für ve¡schiedene P : R-Verhältnisse.
Die Zahlen für Photosynthese, Respiration und Export geben nur deren Relationen an.
Neben den'Werten frir õ18our,o sind noch die ô18o-Werte des im Ozean gelösten Sauer-
stoffes aufgeführt, jeweils als globale Mittel in der euphotischenZone (0-100 m) und in
den tieferen Ozeanschichten (unter 100 m). Wie sich der õl8O-V/ert des gelösten 02 mit







Abbildung 4.15: Mit HAMOCC simulierter ôl8O-Wert des gelösten O2n%o gegenüber der Ozeantiefe in m, für




















Die Tiefenprofile sind ftir die verschiedenen P ; R-Verhältnisse abgebildet. Man erkennt,
daß sich die Profile der ô18o-Werte frir die verschiedenen Simulationen nur durch einen
linearen, jeweils konstanten Faktor voneinander unterscheiden, während ihre Struktur
vom P : R-Verhältnis unabh¿ingig ist. Der Faktor wird kleiner, wenn der Anteil der
Exportproduktion an der Photosynthese-Gesamtproduktion abnimmt. Er ist zwischen
dem 4 : 3- und dem 10 : 9-Verhältnis mit I.47%o am größten und sinkt aú 0.49%o (10 : 9
und 20 : 19), 0.1%o (20 : 19 und 25 : 24) und 0.04%o (25 : 24und 30 : 29) ab.
In den Abbildungen 4.16 sind die simulierten Verteilungen der Sauerstoffisotope Í%ol im
gelösten O2in Abhängigkeit von der Tiefe in m und der geographischen Breite darge-
stellt, jeweils in den beiden Ozeanbecken Atlantik (A) und Indo-Pazifik (B). Die Vertei-
lungen beziehen sich auf ein P : R-Verhältnis von 10 : 9. Für die anderen, hier nicht
abgebildeten P : R-Verhältnisse ergeben sich Verteilungen, die von den gezeigten nur
geringfrigig abweichen.
Die Abbildungen 4.17 und 4.18 geben einen Vergleich der simulierten Verteilung von
gelöstem 02 mit der beobachteten Verteilung im Ozean. Die Meßwerte stammen von
Levitus und Boyer ll994l.In den Abbildungen 4.17 ist die O2-Verteilung im Atlantik, in
den Abbildungen 4.18 die im Indo-Pazifik fiir die Simulation (A) und flir die Beobach-
tungen (B) dargestellt, beide abhtingig von der Tiefe in m und der geographischen Breite.
Die simulierten O2-Verteilungen sind frir alle P : R-Verhälfrtisse identisch, da sie im
Modell nur von der Exportproduktion abhängen. Ein Vergleich von (A) und (B) zeigt frir
beide Ozeanbecken eine sehr gute Ûbereinstimmung der Modellergebnisse mit den Meß-
werten.
Der Sauerstoff wird in der Ozeanzirkulation mitgeftihrt und nach und nach respiratorisch
abgebaut, wobei er durch die bei der Respiration stattf,ndende Fraktionierung immer
stärker an 180 angereichert wird. Daraus resultiert, daß mit abnehmendem O2-Gehalt des
Wassers der ô18o-Wert des 02 zunimmt. Diese Korrelation wird durch das Modell gut
wiedergegeben, wie man durch den Vergleich der Abbildungen 4.16 (A) und 4.17 (A) für
den Atlantik und der Abbildungen 4.16 (B) mit 4.18 (A) ftir den Indo-Pazifrk feststellt.
Im Atlantik korrespondiert der geringste O2-Gehalt von 120 pmol 02 pro Liter mit der
stärksten l8O-Anreicherung von34%o.Im Indo-Pazifik ist der O2-Gehalt mit 50 pmol 02
pro Liter noch geringer, dort wird der Sauerstoff sogar bis auf 60-75%o angereichert.
Aus den Simulationen ergab sich ein mittlerer'Wert von |8.4%ofür õ18our*, also ftir die
Größe des ozeanischen Dole=Effektes. Die Unsicherheit, die sich allein aus den Rech-
nungen mit den verschiedenen P : R-Verhältnissen ableitet, beträgt 0.9%o. Die Unsicher-
heit der Abschätzung ist aber auch hier größer, da -wie bei der terrestrischen Respiration-
der Fraktionierungskoeffizient der marinen Respiration nach Kiddon et al. [1993] mit
einer Unsicherheit von +3%o versehen ist.
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Abbildung 4.16: Von HAMOCC simulierte Verteilung des ô18O inVoo im gelösten 02 im Ozean für P:R : 10:9,
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Abbiidung 4.17: Verteilung des Sauentoffes im Atlantik in ¡rmol O2lLiter.Isolinienabstand 30 pmol O2l1.
(A) Aus der HAMOCC-Simulation.
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Abbildung 4.18: Verteilung des Sauerstoffes im Indo-Pazifik in pmoi O2l1. Isolinienabstand 50 pmol O2l1.
' (A) Aus der HAIVlOCC-Simulation'
(B) Meßdaten nach Levitus und Boyer [1994], entnommen aus [Weber, 1996].
N
65
Kombination der beiden Anteile zum Dole-Effekt:
Der ozeanische und der terrestrische Anteil wurden gemäß Gleichung (3.3) zum Dole-
Effekt kombiniert. Für F1¿, den O2-Fluß der Landbiosphäre, wurde vom SILVAN-Modell
ein Wert von 12.4 x 1615 mol 02 pro Jahr berechnet. Für Fo' den O2-Fluß der Ozeanbio-
sphäre, wurde von der Version des HAMOCC-Modells mit integriertem Planktonmodell
ein Wert von 4.7 * 1915 mol 02 pro Jahr angegeben. Am globalen jährlichen Sauerstoff-
umsatz ist also die Landbiosphåire zu 72Vo und die Ozeanbiosphäre zu 28Vo beteiligt. Für
den terrestrischen Anteil wurde õ18Ou mit 24.5%0 benutzt, frir den ozeanischen Anteil
wurden die verschiedenen ôl8oor-'Werte verwendet, die sich bei den Simulationen mit
unterschiedlichen P:R-Verhältnissen ergeben hatten. Tabelle 4.2 stellt die Resultate der
Berechnungen für die Größe des Dole-Effektes im Überblick dar :
Tabelle 4.2: Ergebnisse der Berechnung des Dole-Effektes für verschiedene ô18Oo".
Die gemittelte Größe der beiden Anteile beträgt 22.8 %o. Zvsätzlich muß noch benick-
sichtigt werden, daß sich der Wert des Dole-Effektes durch den in der Stratosphåire statt-
findenden Isotopenaustausch zwischen CO2 und 02 um 0.4%o vermindert. Damit ergibt
sich ein Dole-Effekt v on 22.4 %o.
Aus den verschiedenen ozeanischen ôl8o-Werten erhält man eine St¿ndardabweichung
von 0.2 %o, ãtJS dem terrestrischen Anteil eine Fehlerabschätzung von 0.4 %o.Insgesamt
liegt die Unsicherheit aber deutlich höher, denn allein die Meßwerte der Fraktionierungs-
faktoren haben meist schon Standardabweichungen von einigen %o. Atßerdem kommen
noch die Fehler in der Berechnung der Kiimaparameter hinzu, die zu überpnifen schwie-
rig ist. Wenn man bedenkt, daß etwa drei Viertel der Sauerstoffproduktion aus der Land-











12.4.rcrs 24.5 V o 4.7.r}rs 16.86%o 22.40%o
12.4.TOrs 24.5 %o 4.7.r01s 18.33 %o 22.80%o
12.4.r01s 24.5 %o 4.7.rcrs 18.82%o 22.94%o
12.4.r}rs 24.5 V o 4.7.r}rs 18.92%o 22.96 %o
12.4.rcrs 24.5 %o 4.7.r}rs 18.98%o 22.98 %o
t2.4.L}Ls 24.5 %o 4.7.r}rs 18.38%o 22.82%o
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Fehler in den Simulationen von Klimaparametern besonders gravierend auf Fehler bei
der Berechnung des Dole-Effektes auswirken müssen. Der berechnete Dole-Effekt liegt
mit22.4%o schon recht nahe am Meßwert von 23.5 %o. Die Abweichung von 1 .l%a ist"
sicherlich klein gegenüber den Unsicherheiten in den verwendeten Fraktionierungsfak-
toren.
Der von Bender et al. [1994] mit Hilfe von Jahresmittelwerten berechnete Dole-Effekt
von 20.8 %oliegtum 1.6 %oniedriger als der in dieser Arbeit bestimmte Wert. Durch die
Berechnung des Dole-Effektes mit monatlichen Mittelwerten kann die räumliche und
zeitliche Variabilität der verwendeten Parameter sicher besser benicksichtigt werden als
bei der von Bender et al. durchgeführten Abschätzung mit Hilfe von Jahresmittelwerten.
Dennoch unterscheiden sich die beiden Resultate nicht wesentlich voneinander. Das liegt
vor allem daran, daß die kinetische Isotopenfraktionierung, die bei der marinen und der
terrestrischen Respiration auftritt, in beiden Untersuchungen den entscheidenen Einfluß
auf die berechnete Größe des Dole-Effektes hat.
Der simulierte ozeanísche Dole-Effekt ist mit 18.4 %o kleiner als der von Bender et al.
abgeschätzte Wert von 18.9 %o.En ôl8oo"-Wert von I8.4%o entspricht in etwa dem
Wert, der sich ergibt, wenn die Exportproduktion ein Zebntel der Photosynthese aus-
macht (P : R : 10 : 9). Diese Relation wird auch in der Literatur meist angenonìmen
[Eppley und Peters on, 1979].
Der Vergleich der simulierten õ18o-Verteiiung (Abb. 4.16) mit Meßwerten von Quay et
al. ll993l und Kroopnick et al. Ú9721(Abb. 2.12) zeigt, daß der im Modell ermittelte
ozeanische Dole-Effekt als durchaus realistisch angesehen werden kann. Meist erzeugt
das Modell im Vergleich zur Messung von Kroopnick et al. etwas zu kleine ô18o-Werte.
Von den beiden Messungen weicht das Modell am deutlichsten durch den im oberen
Ozean auftretenden ausgeprägten negativen Gradienten im õ18O zur Meeresoberfläche
hin. Dieser Unterschied kommt dadurch zustande, daß der ôl8ou,n'-Wert, der durch den
Gasaustausch in den Ozean gelangt, in den Messungen auch vom O2-Austausch mit der
Landbiosphåire geprägt ist. Er ist höher als der simulierte ô18ou,*-Wert, denn das Modell
berechnet nur den'Wert, der sich ohne Landbiosphåire einstellen würde. Aus dem Grunde
ist diese Differenz zwischen Modell und Messungen nicht sehr aussagekräftig.
Der durch die Simulation ermittelte terrestrische Dole-Effekt ist mit 24.5%o größer als
der von Bender et al. mit 22.4%o abgeschätzte'Wert. Möglicherweise liegt er sogar noch
höher. Darauf fanden sich Hinweise, ais der terrestrische Dole-Effekt mit einem anderen
Modell nochmals berechnet wurde. Mit diesem Modell konnte bei der Berechnung des
Tagesganges der Photosynthese gleichzeitig die jeweilige Anreicherung von l8O i*
Blattwasser berücksichtigt werden. Daraus ergab sich ein globaler Mittelwert des ð180-
'Wertes im Blattwasser von 5.6%o (Wolfgang Knorr, persönliche Mitteilung). Das würde
den terrestrischen Dole-Effekt um weitere 0.4 auf 24.9%o erhöhen.
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Es gibt aber auch bisher vemachlässigte Mechanismen, die zu einem geringeren terre-
strischen Dole-Effekt ftihren könnten. Dazu gehört zum einen, daß die Pflanzen nicht
sofort auf Temperatur- und Luftfeuchtigkeitsänderungen reagieren, sondern Zeit zum
Anpassen benötigen, sodaß das Maximum der Photosynthese nicht mit dern Minimum
der Luftfeuchtigkeit und damit auch nicht mit der maximalen Anreicherung von 18O irn
Blattwasser einhergeht. Zum anderen ist innerhalb der Vegetation (Canopy) die Luft-
feuchtigkeit durch das von den Pflanzen bei der Transpiration verdunstete Wasser meist
höher als in der freien Atmosphäre über der Vegetation. Andererseits stammt das von
den Pflanzen verdunstete Wasser meist aus dem Grundwasser und hat daher den Isoto-
pengehalt des Grundwassers. Das Grundwasser ist in der Regel isotopisch weniger stark
abgereichert, d.h. um etwa 10%o schwerer, als der Wasserdampf in der Luft. Der aus dem
Grundwasser gebildete Wasserdampf hat also einen höheren õl8o-Wert als der Wasser-
dampf, der aus der freien Atmosph?ire in die Vegetation gelangt. Ob die beiden letztge-
nannten Effekte sich ganz oder teilweise gegenseitig kompensieren, ist bisher nicht
geklärt.
68
4.2. Verteilung der Sauerstoffisotope in der Luft
Mit dem Transportmodell TM2 wurde die Verteilung der Sauerstoffisotope in der Atmo-
sphåire berechnet (siehe 3.2.I). Die als Quellen und Senken benutzten monatlichen Fel-
der wurden gemäß Gleichung (3.8) aus den O2-Flüssen [kg 02l Í# & Monat] und deren
õl8o-Werten l%ol kombiniert. Die ôl8O-'Werte wurden als Abweichungen vom globalen
Jahresmittelwert, also von der Größe des Dole-Effektes angegeben. Dementsprechend
simuliert das Transportmodell die atmosphåirische õl8O-Verteilung in Abweichungen
von der Größe des Dole-Effektes.
Für den Dole-Effekt wurde der 'Wert von 22.8 %obenutzt, da in die Simulation nur der
O2-Umsatz von Land und Ozean eingeht. Die Abweichungen von diesem'Wert betrugen
für die O2-Flüsse der Landbiosphåire zwischen +40 und -40%o, mit einem globalen Mit-
tel von +I.7 %o. Da die õl8o-V/erte der terrestrischen O2-Flüsse eine viel größere räum-
liche und zeitliche Variabilität aufweisen als die der ozeanischen, wurden die
Abweichungen der Ozeanflüsse mit konstant -4.5 %o ângenommot.
Aus der Simulation mit dem Transportmodell werden auf den folgenden Seiten die Jah-
resmittelwerte, die zonalen Mittelwerte und der Jahresgang der õl8O-Verteilung im
atmosphtirischen Sauerstoff gezeigt. Die Abbildungen beziehen sich auf die unterste
Luftschicht (Schicht 1), die zwischen den Druckniveaus 984 und 943 hPa liegt, d.h. von
der Erdoberfläche bis in eine Höhe von 300-400 m reicht. Da die Abweichungen vom
Mittelwert so klein sind, werden die ðl8o-werte in Einheiten von ppm, d.h. l0-3 voo
angegeben.
Aus den in Abbildung 4.18 dargestellten zonalen Jahresmittelwerten wird ersichtlich,
daß die ôl8o-V/erte in der ganzen südlichen Hemisphäre und vom Äquator bis 30'N bis
maximal +0.4 ppm über dem Mittelwert liegen, während sich negative Abweichungen
von bis zu -lJ ppm nur zwischen 40 und 90'N finden. In der Gegend um 30'N weicht
der ô18o-Wert am wenigsten von der Größe des Dole-Effektes ab. Der stärkste Gradient
befindet sich zwischen dem Äquator und 60'N und umfaßt etwa 1.5 ppm.
In der Abbildung 4.23 wird, die über das Jahr gemittelte ôl8o-Verteilung gezeigt. Die
simulierte Verteilung weist eine zonale Struktur auf, mit durchgehend negativen Abwei-
chungen in den hohen nördlichen Breiten und positiven auf fast der gesamten südlichen
Hemisphtire. Die negativen V/erte erstrecken sich über dem Ozean vom Nordpol bis etwa
30'N, auf dem Festland nur bis ca. 45"N. Die größten positiven Abweichungen stellt man
über Afrika, Südamerika und Australien fest, sie erreichen dort I bis 3 ppm. Die größten
negativen Abweichungen sind mit etwa -3 ppm in Sibirien zu finden. Von etwa 45'S bis
zum Südpol sind die Abweichungen des ôl8o-Wertes im jtihrlichen Mittel kleiner als
+0.2 ppm.
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Der Jahresgang der ôl8o-Verteilung wird anhand von monatlichen globalen Feldern in
Abbildung 4.24 für die Monate Januar bis Juni und in Abbildung 4.25 fítr die Monate
Juli bis Dezember dargestellt. Der Jahresgang ist allein auf die unterschiedlichen ô180-
Werte des terrestrischen O2-Flusses und auf die Variabilitat der terrestrischen und der
ozeanischen O2-Produktion zurückzuführen, da die ô18o-Werte des ozeanischen 02-
Flusses als zeitlich konstant angenommen wurden. Die jahreszeitlichen Schwankungen
der simulierten ô18O-Verteilung sind über Asien und zwischen 60 und 90"N mit Maxima
von 3 - 4ppmund Minima von -3 bis -4 ppm besonders sta¡k. Die ôl8o-Verteilung über
Afrika und zwischen 60 und 90"S weist hingegen kaum jahreszeitliche Schwankungen
auf. Die Nordhemisphåire hat generell einen größeren Jahresgang als die Südhemisphäre.
Vergleicht man die einzelnen Monatsbilder, so erkennt man, daß die positiven Abwei-
chungen vom Mittelwert in der Nordhemisphäre im November einsetzen und sich bis in
den Juni halten. Im Mai treten in der Nordhemisphäre die ersten negativen Abweichun-
gen auf, die zwischen Juli und Oktober ihre größte Ausdehnung erreichen und bis in den
Dezember anhalten. Die positiven und negativen Abweichungen breiten sich zunächst
vor allem entlang der Breitenkreise aus, um dann auf die ganze Nordhemisph?ire überzu-
greifen. Sie bleiben im wesentlichen auf die Nordhemisphäre beschränkt.
Die unterschiedliche Ausprägung von Jahresgängen in den beiden Hemisphären kann im
wesentlichen durch die unterschiedlichen Jahresgänge des Sauerstoffumsatzes auf der
Nord- und der Südhalbkugel erklärt werden. Zur Verdeutlichung dieses Zusammenhan-
ges dienen die Abbildungen 4.19 bis 4.22. Sie stellen jeweils für Januar und Juli die 02-
Flüsse in mol 02 pro 
-2 aus der Landbiosphåire und die ô18o-Werte in%odieser Flüsse
in Abweichungen vom atmosphåirischen Mittelwert dar. Auf der Südhalbkugel ist der
ausgetauschte Sauerstoff aus der Landbiosphäre isotopisch fast immer schwerer als der
atmosphärische Mittelwert. Im Januar wird das zum Teil durch eine höhere Produktivität
der südlichen Ozeanbiosphåire kompensiert, die isotopisch leichteren Sauerstoff abgibt.
Auf der Nordhemisphåire hingegen wird im Januar zwischen dem Aquator und 30'N
Sauerstoff mit bis zu +30 %o produziert, wåihrend im Juli nördlich von 50'N Sauerstoff
mit -10 %o segenüber dem atmosphåirischen Mittelwert freigesetzt wird.
Die Größe des simulierten Dole-Effektes weist insgesamt also räumliche und jahreszeit-
liche Schwankungen von höchstens + 0.004 %o auf . Das resultiert zum einen aus der rela-
tiv schnellen Durchmischung der Luft in der atmosphärischen Zirkulation (Monate bis
ein Jahr). Zum anderen werden zwischen Atmosphåire und Biosphåire jährlich insgesamt
nur etwa 10 bis 20 .1015 mol 02 ausgetauscht, eine geringe Menge verglichen mit einem
atmosphärischen Gesamtsauerstoffgehalt von 3.7 .I0r9 mol 02. Die Auflösung bei der
Bestimmung von Isotopenverhältnissen, die zur Zeit mit massenspektrometrischen Stan-
dard-Apparaten erreicht wird, beträgt etwa + 0.1%o. Die Abweichungen der õ18O-Werte
in der Atmosphäre können daher noch nicht nachgewiesen werden. Innerhalb der derzeit
verfügbaren Meßgenauigkeit kann der'Wert des Dole-Effektes als globale räumlich und
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Abbildung 4,18 Zorrale Mittelwerte der simulierten ôl8O-Ve¡teilung in Schicht 1 (984-943hPa), dargestellt als












































Abbildung 4.19: Simulierær Januar-O2-Fluß der Landbiosphäre in mol 02 pro m2
Jonuor: d 180 02-Fluss Mittel
608 l20E



































Juli: O2-Fluss in mol pro m^2
Abbildung 4.21: Simulierter Juli-O2-Fluß der Landbiosphäre in mol O2pro m2.
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Unit: promille / íOOO
Abbildung 4.24. Jahresgang der simulielten õl8O-Verteilung in Schicht I (984-943hPa), dargestellt als Abwei-
chungen vom atmosphärischen Mittelwert in ppm (t0-3 Voo\.MonateJanuar bis Juni.
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Abbildung 4.25: Jahresgang der simulierten ôl8O-Verteilung in Schicht I (984-943hPa), dargestellt als Abwei-
chungen vom atmosphärischen Mittelwert in ppm 1lO'3 7oo¡. Monate Juli bis Dezember.
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5. Zusammenfassung und Ausblick
In dieser Arbeit wurde der Dole-Effekt, d.h. das Isotopenverhältnis uon 18O ,u 160 d",
atmosphärischen Sauerstoffes, mit Hilfe von numerischen Simulationsmodellen unter-
sucht. Dazu wurden die simulierten Sauerstoffaustauschprozesse im Klimasystem global
bilanziert. Alle Berechnungen flir den Dole-Effekt fanden auf der Basis von monatlichen
Mittelwerten auf einem globalen Gitter statt. Dadurch konnte die räumliche und zeitliche
Variabilität der in die Berechnungen eingehenden Parameter besser berücksichtigt wer-
den, als es mit Abschätzungen des Dole-Effektes auf der Basis von Jahresmittelwerten
bisher möglich war.
Um den gesamten Sauerstoffrimsatz zu erfassen, wurden Simulationen mit einem Atmo-
sphåirenmodell mit integrierten Wasserisotopen, mit einem Modell der Landvegetation
und mit einem Modell des ozeanischen Kohlenstoffkreislaufes durchgeftihrt. Es stellte
sich heraus, daß sich der Dole-Effekt mit Hilfe von Simulationen realistisch wiedergeben
läßt. Die Größe des simulierten Dole-Effektes liegt mit 22.4 %o schon recht nahe am
beobachteten 'Wert von 23.5 %ø Die Unsicherheit des berechneten Dole-Effektes betrug
etwa +Z%o.Dasich die mit der Simulation verbundenen Fehler nicht genau angeben las-
sen, wurde sie vor allem über die Unsicherheiten der verwendeten Fraktionierungsfak-
toren abgeschätzt.
Der Sauerstoffumsatz der Biosphåire ist wesentlich am Zustandekommen des Dole-
Effektes beteiligt. Aus den Berechnungen ergab sich, daß die Landbiosphåire am Gesamt-
umsatz von Sauerstoff im Klimasystem zu etwa 72 7o und die Ozeanbiosphåire zu etwa
28 Vo beteiligt ist. Der terresfrische Doie-Effekt, also der Beitrag der Landbiosphäre am
Dole-Effekt, wurde mit Hilfe der Simulation zu 24.5 %o bestimmt. Der aus den Modell-
rechnungen resultierende ozeanische Dole-Effekt, d.h. der Beinag der Ozeanbiosphåire
am Dole-Effekt, lag bei 18.4 %o. Die Anteile der Land- und der Ozeanbiosphåire unter-
scheiden sich also beträchtlich voneinander. Daraus folgte als ein wichtiges Ergebnis
dieser Untersuchung, daß der Wert des Dole-Effektes empfindlich auf Verschiebungen
der relativen Gewichte von Ozean- und Landproduktivitåit reagiert.
Außerdem wurde die Verteilung der Sauerstoffisotopo in der Luft mit Hilfe eines Trans-
portmodells der Atmosphåire simuliert. Die berechneten Sauerstoffumsätze der terrestri-
schen und der marinen Biosphäre wurden als Eingangsgrößen für die Simulation der
Verteilung der Sauerstoff,sotope in der Luft verwendet.
Die simulierte Verteilung des l8o/I6O-Verhältnisses in der Atmosphäre wies nur sehr
geringe räumliche und zeitliche Schwankungen auf. Das ist vor allem darauf zunickzu-
führen, daß der jährliche Umsatz von Sauerstoff mit 1015 mol 02 klein ist gegenüber
dem atmosphåirischen Gesamtgehalt von 1019 mol 02.Hinzu kommt, daß der Sauerstoff
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in der atmosphärischen Zirkulation relativ schnell durchmischt wird. Die Abweichungen
vom mittleren ôl8ou,r-Wert, also vom Dole-Effekt, betrugen maximal 7.0.004 %o.
Abweichungen in dieser Größenordnung liegen weit unter der Standardauflösung derzeit
verftigbarer massenspektrometrischer Apparate von 
-}.I %o. Aus den Resultaten der
Simulation läßt sich somit schlußfolgem, daß der Wert des Dole-Effektes innerhalb der
Meßgenauigkeit als global einheitlich betrachtet werden kann.
Der in dieser Arbeit gewählte Ansatz zur Berechnung des Dole-Effektes mit Hilfe von
Modellen könnte in Zukunft auch dazu benutzt werden, die Schwankungen des Ðole-
Effektes auf längeren Zeitskalen zu simulieren. Eine solche Untersuchung bietet sich an,
da man die Variationen der Größe des Dole-Effektes über Zeiträume von vielen tausend
Jahren hinweg verfolgen kann lBender et al., 7994], [Leuenberger, 1996].
Dazu analysiert man die zeitliche Entwicklung des Isotopenverhältnisses von Ozeanwas-
ser mit Hilfe von Sedimentbohrungen in der Tiefsee und die des atmosphärischen Sauer-
stoffes mit Hilfe von Eisbohrungen aus der darin eingeschlossenen Luft. Kennt man das
Alter dieser beiden Größen, kann man aus ihrer Differenz berechnen, welchen Wert der
Dole-Effekt zur jeweiligenZeit hatte. Wenn man die Abweichungen des Dole-Effektes,
bezogen auf seinen heutigen Wert, gegen die Zeit aufträgt, erhält man den sogenannten
A-Dole-Effekt, wie in Abbildung 5.1 dargestellt.
Aus der Abbildung kann man ersehen, daß der À-Dole-Effekt im Laufe der Zeit um
höchstens 10.5 %o variiert hat. Der Dole-Effekt unterschied sich also meist nur geringfti-
gig von seinem heutigen V/ert. Während sich das Klima immer wieder geändert hat,
blieb seine Größe nahezu konstant. Man würde aber erwarten, daß sich aus veränderten
klimatischen Bedingungen auch veränderte Produktivitäten der Land- und der Ozeanbio-
sphäre ergeben. Wie diese Arbeit gezeigthat, würde sich in dem Fall auch die Größe des
Dole-Effektes ändern, denn eine anwachsende biologische Produktion auf dem Festland
erhöht den Wert des Dole-Effektes, eine steigende ozeanische Produktion hingegen senkt
ihn ab.
Zur Erklåirung der relativ geringen Variabilität des Dole-Effektes bieten sich mindestens
zwei verschiedene Hypothesen an :
. Die Veränderungen der terrestrischen und der marinen BiosphÈire haben zur gleichen
Zeit und in ungefähr dem gleichen Ausmaß stattgefunden. Am Verhältnis der Produk-
tivitäten relativ zueinander hat sich dabei kaum etwas geändert.
Die Produktivitäten von Land- und Ozeanbiosphåire haben sich verschieden stark
geändert. Gleichzeitig haben sich jedoch auch die atmosphärische Zirkulation, die
Ozeanzirkulation, der Wasserkreislauf, und damit der ozeanische und der terrestrische
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